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Kurzfassung
Die Bestimmung der Austauschflu¨sse an der Grenzfla¨che zwischen Erde und Atmospha¨re steht
im Mittelpunkt der Mikrometeorologie. Eine Kenntnis der Austauschprozesse an der Erdober-
fla¨che ist sowohl essentiell fu¨r die Wettervorhersage als auch fu¨r die Prognose der Klimaentwick-
lung. Eine der Theorie widersprechende Beobachtung in vielen Messexperimenten ist eine nicht
geschlossene Energiebilanz an der Erdoberfla¨che. Vielfach wird u¨ber eine systematische Unter-
scha¨tzung der ra¨umlich repra¨sentativen durch die in den Messexperimenten lokal bestimmten
turbulenten Wa¨rmeflu¨sse spekuliert. Hier wurde das lokale Messverfahren der zeitlichen Eddy-
Kovarianz-Methode mit einem LES-Modell untersucht. Durch ein LES-Modell wird der Großteil
der turbulenten Strukturen explizit aufgelo¨st, wodurch eine Simulation von lokalen Zeitreihen
turbulenter Gro¨ßen mo¨glich wird, aus denen, wie im Feldexperiment, zeitliche Eddy-Kovarianz-
Flu¨sse als Abscha¨tzung fu¨r den ra¨umlich repra¨sentativen Wa¨rmestrom erhalten werden ko¨nnen.
Anders als im Feldexperiment erfolgt die Bestimmung der turbulenten Gro¨ßen nicht nur an ein-
zelnen Punkten innerhalb eines großen Untersuchungsgebietes, sondern an jedem Gitterpunkt
einer horizontalen Ebene des Modellgebiets, wodurch eine Aussage u¨ber die ra¨umliche Variati-
on der lokal bestimmten Flu¨sse mo¨glich wird. Daru¨ber hinaus ist es in der LES auch mo¨glich,
u¨ber die ra¨umliche Eddy-Kovarianz-Methode die ra¨umlich repra¨sentativen Flu¨sse zu bestim-
men. Damit ist eine Untersuchung der Fragestellung mo¨glich, ob die lokal u¨ber die zeitliche
Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten Flu¨sse die wahren Flu¨sse tatsa¨chlich systematisch un-
terscha¨tzen.
Hier wurde festgestellt, dass die lokal bestimmten Flu¨sse selbst u¨ber horizontal homoge-
nem Untergrund und bei geringer Messho¨he ra¨umlich stark variieren und den repra¨sentativen
Wa¨rmestrom systematisch unterscha¨tzen, sofern langlebige turbulente organisierte Strukturen
beobachtet werden ko¨nnen. Allerdings ha¨ngt das Ausmaß der Unterscha¨tzung von der Messho¨-
he ab und liegt in Bodenna¨he u¨ber horizontal homogenem Untergrund deutlich unterhalb des
in Messexperimenten beobachteten Residuums der Energiebilanz.
In Messexperimenten bestimmte Austauschflu¨sse stehen mit den Austauscheigenschaften der
Erdoberfla¨che in der Umgebung des Messsensors in Zusammenhang. Sind die Gebiete, die die
Messungen der unterschiedlichen Energieflu¨sse beeinflussen unterschiedlich groß, so kann auch
dies Ursache fu¨r eine nicht geschlossene Energiebilanz sein. Es geho¨rt daher zur Qualita¨tssiche-
rung einer Messung zu u¨berpru¨fen, fu¨r welchen Untergrund die bestimmten Austauschflu¨sse tat-
sa¨chlich repra¨sentativ sind. Hier wurde ein neues Verfahren entwickelt, mit dem es gelingt, den
Zusammenhang zwischen den gemessenen Konzentrationen und Flu¨ssen eines passiven Skalars
und dessen Quellen, den sogenannten Footprint, zu bestimmen. Das neue Verfahren benutzt ein
in ein LES-Modell eingebettetes Lagrangesches stochastisches Footprintmodell. Der Vorteil des
neuen Verfahrens gegenu¨ber konventionellen Footprintmodellen ist, dass das turbulente Stro¨-
mungsfeld nicht vollsta¨ndig parametrisiert, sondern durch Verwendung eines LES-Modells fast
vollsta¨ndig aufgelo¨st wird. Ergebnisse fru¨herer Ausbreitungsexperimente konnten reproduziert
werden. Vergleiche mit fru¨heren Ergebnissen fu¨r Footprintbestimmungen in einer konvektiven
Grenzschicht machen die Bedeutung der turbulenten Diffusion in Stro¨mungsrichtung deutlich.
Negative Footprintwerte fu¨r Flussmessungen in der konvektiven Grenzschicht werden auf die
vertikale Inhomogenita¨t der Turbulenz zuru¨ckgefu¨hrt. Footprintbestimmungen bei neutraler
und stabiler Schichtung zeigen die weite Verwendbarkeit des neu entwickelten Verfahrens. Er-
gebnisse einer erstmaligen Bestimmung von realistischen Footprints in einer heterogen geheizten
Grenzschicht zeigen mo¨gliche Schwachpunkte von konventionellen Footprintmodellen auf.
Schlagwo¨rter: Eddy-Kovarianz-Methode, Footprintbestimmung, Grobstruktursimulation
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Abstract
The evaluation of exchange fluxes between the earth and the atmosphere is one of the main
tasks in the field of micrometeorology. Knowledge on the exchange processes at this interfacial
layer is essential for the daily weather forecast as well as for a prediction of the future climate
development. Contrary to the theory, a non-closed energy balance has been reported for most
field experiments. Some authors discuss whether locally determined fluxes underestimate spa-
tially representative fluxes systematically. Here, the local measuring technique of the temporal
eddy covariance method has been investigated by the means of large-eddy simulation (LES).
A LES model explicitly resolves the bulk of the turbulent eddies. Therefore local time series
of turbulent variables can be simulated from that — in the same way as in field experiments
— temporal eddy-covariance fluxes can be determined as estimates for the representative heat
flux. Contrary to the situation in field experiments the measurement of turbulent variables is
not only done at single points, but at all grid points within a horizontal section of the model
domain. Therefore, an information on the spatial variation of the local fluxes can be obtai-
ned. Moreover, the spatial eddy-covariance method can be used to obtain the representative
flux from LES data. Thus, it can be investigated whether the locally determined temporal
eddy-covariance fluxes underestimate the representative flux systematically.
Here, it is pointed out that even over a horizontally homogeneous surface a large spatial
variance of the local fluxes is observed. The temporal eddy-covariance method leads to a sys-
tematic underestimation of heat fluxes provided that persistent turbulent organised structures
exist. The magnitude of underestimation depends significantly on the sensor height. Close to
the surface over a horizontally homogeneous terrain the underestimation is significantly smaller
than the residual of the energy balance observed in field experiments.
Information on the exchange conditions at the ground surface directly beneath the sensor
cannot be obtained directly from measurements of exchange fluxes. In fact, the signal measured
at the sensor is linked to the exchange conditions in the surrounding of the sensor. If the areas
that contribute to the measured signals of the different energy fluxes are different in size and
the ground surface is horizontally heterogeneous, this might cause a non-closed energy balance.
Before parameterisations e.g. for the representation of the energy and mass exchange between
the earth and the atmosphere in weather forecast and climate models can be determined, it has
to be analyzed, for which ground surface the measured exchange fluxes are in fact representa-
tive. Here, a new method for the determination of the relation between a measured signal and
its sources, the so-called footprint, has been developed. The new footprint evaluation method
uses a Lagrangian stochastic model that is embedded into a LES model. The advantage of
the new footprint evaluation method compared to conventional footprint models is that the
turbulent flow field that determines the footprint is not completely parameterised, but it is
nearly completely resolved. Results of prior diffusion experiments were reproduced by applying
the new model. Comparisons with prior footprint evaluations in a convective boundary layer,
point out the importance of turbulent dispersion in streamwise direction for footprint evalua-
tions. The observation of negative footprints for flux measurements in a convective boundary
layer is attributed to the vertically inhomogeneous turbulence under such conditions. Footprint
evaluations under neutral and stable stratification emphasize the wide range of application for
the new developed method. Finally, results from first-time evaluations of realistic footprints for
measurements in a heterogeneously heated boundary layer point out potential shortcomings of
conventional footprint models under such conditions.
key words: Eddy-covariance method, Footprint evaluation, Large-eddy simulation
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Kapitel 1
Einfu¨hrung
Mit dem Begriff Grenzschicht wird die Schicht eines Fluids in unmittelbarer Nachbarschaft zu
einer Oberfla¨che bezeichnet, die durch einen signifikanten Austausch von Impuls, Wa¨rme und
Masse zwischen der Berandung und dem Fluid gekennzeichnet ist (Arya, 1988). Demnach ist
die atmospha¨rische Grenzschicht die direkt oberhalb der Erdoberfla¨che liegende Luftschicht,
deren Eigenschaften aus den Interaktionen zwischen der Atmospha¨re und der darunter liegen-
den Landoberfla¨che auf einer Zeitskala von einigen Stunden bis hin zu einem Tag resultieren
(Arya, 1999). Die vertikale Ma¨chtigkeit der Grenzschicht ist variabel und kann von nur weni-
gen Dekametern in der na¨chtlichen, stabil geschichteten Grenzschicht bis hin zu 5 km in der
konvektiven Grenzschicht in tropischen Gebieten reichen (Arya, 1988). Den U¨bergang zwischen
der atmospha¨rischen Grenzschicht und der freien Atmospha¨re bildet die sogenannte Entrainm-
entzone, innerhalb der Luft aus der freien Atmospha¨re in die Grenzschicht eingemischt wird.
Im Tagesverlauf leistet diese Einmischung einen Beitrag zur Erwa¨rmung und zum Wachstum
der Grenzschicht. Die Eigenschaften der Unterlage zusammen mit der Dynamik und Thermo-
dynamik der unteren Atmospha¨re bestimmen die Eigenschaften der atmospha¨rischen Grenz-
schicht, wie z.B. ihre vertikale Erstreckung, die Wind- und Temperaturverteilung in ihr, ihre
Transport- und Diffusionseigenschaften sowie die Dissipation von geordneter Bewegungsenergie
in ungeordnete Wa¨rmeenergie. Die Wechselwirkung zwischen der Erdoberfla¨che und der dar-
u¨ber liegenden Grenzschicht erfolgt im Großteil der Grenzschicht schnell und effektiv durch
turbulenten Austausch. Die kontinuierliche Anwesenheit von Turbulenz, d.h. von Luftwirbeln
mit Abmessungen, die Gro¨ßenordnungen von etwa 10-3 bis 103 m umfassen, ist ein besonderes
Charakteristikum der atmospha¨rischen Grenzschicht, das sie von der daru¨ber liegenden freien
Atmospha¨re unterscheidet. Der turbulente Austausch ist um etwa das 105-fache effektiver als
der molekulare Austausch. Nur der unterste Millimeter u¨ber der Erdoberfla¨che weist rein mole-
kulare Austauschprozesse und entsprechend große Gradienten auf. Wa¨hrend die atmospha¨rische
Grenzschicht einen deutlichen Tagesgang aufweist, ist dieser im Rest der Atmospha¨re nicht zu
verzeichnen.
Die Existenz der atmospha¨rischen Grenzschicht ist in vielfa¨ltiger Hinsicht von Bedeutung.
So stammt die, die allgemeine atmospha¨rische Zirkulation antreibende Energie, zwar prima¨r
aus der kurzwelligen Sonnenstrahlung, sie wird aber zum großen Teil erst nach Umwandlung
in andere Energieformen an der Erdoberfla¨che durch turbulenten Transport von Wa¨rme und
Feuchte in der atmospha¨rischen Grenzschicht in die Atmospha¨re abgegeben. Eine differentielle
Erwa¨rmung der Erdoberfla¨che, gefolgt von einer durch molekulare und turbulente Diffusion be-
werkstelligten differentiellen Erwa¨rmung der daru¨ber liegenden Luftschichten, fu¨hrt dann zur
Ausbildung von großra¨umigen Druckgradienten (zuna¨chst in der Ho¨he und erst danach am
Boden), die letztlich zu großra¨umigen Bewegungen in der Atmospha¨re fu¨hren. Daru¨ber hin-
aus sorgt erst die Existenz einer atmospha¨rischen Grenzschicht dafu¨r, dass u¨berhaupt Leben
auf der Erde mo¨glich ist. So sorgen die turbulenten Prozesse in der atmospha¨rischen Grenz-
schicht fu¨r ein gema¨ßigtes Mikroklima in der Na¨he des Erdbodens. Turbulente Prozesse sorgen
auch fu¨r die Durchmischung von Schadstoffen mit ihren ha¨ufig bodennahen Quellen (wie z.B.
2
3Autoverkehr, Hausbrand) in der atmospha¨rischen Grenzschicht, was im Allgemeinen fu¨r eine
Verbesserung der Luftqualita¨t im bodennahen Bereich sorgt. Ohne den turbulenten Transport
in der atmospha¨rischen Grenzschicht wu¨rde zudem auch der Prozess der Photosynthese, der be-
deutendste biogeochemische Prozess auf der Erde, bei dem als Abfallprodukt aus Kohlendioxid
(CO2) lebensnotwendiger Sauerstoff (O2) wird, stark beeintra¨chtigt werden, da der turbulente
Transport in der atmospha¨rischen Grenzschicht fu¨r eine kontinuierliche Zufu¨hrung von CO2 zu
den O2 produzierenden Pflanzen sorgt. Fu¨r den Wasserkreislauf auf der Erde spielt außerdem
auch die Evapotranspiration, d.h. die Verdunstung von Wasser von der Erd- und von Pflanzeno-
berfla¨chen und der anschließende turbulente Transport von Wasserdampf in die Atmospha¨re
durch die atmospha¨rische Grenzschicht hindurch eine bedeutende Rolle.
Die Mikrometeorologie ist der Zweig der Meteorologie, der sich mit den Prozessen auf der
sogenannten Mikroskala der atmospha¨rischen Bewegungsvorga¨nge bescha¨ftigt. Sie ist auf die
Untersuchung derjenigen Pha¨nomene beschra¨nkt, die ihren Ursprung in jener Schicht haben,
in der Auswirkungen der Reibung des Atmospha¨renfluids am Erdboden unmittelbar zu beob-
achten sind. Diese Schicht ist nun aber gerade die atmospha¨rische Grenzschicht, weswegen die
Mikrometeorologie auch teilweise als Grenzschichtmeteorologie bezeichnet wird. In der Mikro-
meteorologie wird der Austausch von Wa¨rme, Masse und Impuls zwischen dem Erdboden und
der Atmospha¨re untersucht. Neben der in den letzten Jahren im Hinblick auf den prognosti-
zierten Klimawandel wichtiger gewordenen U¨berwachung des Austausches von Treibhausgasen
zwischen der Erdoberfla¨che und der Atmospha¨re, ist die Bestimmung der einzelnen Terme der
Energiebilanzgleichung an der Grenzfla¨che zwischen Erde und Atmospha¨re ein besonders wich-
tiges Untersuchungsgebiet der Mikrometeorologie, wobei insbesondere auch die Untersuchung
der Abha¨ngigkeit der verschiedenen Terme von der Beschaffenheit der Erdoberfla¨che von Be-
deutung ist.
In die Energiebilanz fu¨r eine ideale Oberfla¨che (eben, horizontal homogen, großfla¨chig und
undurchla¨ssig fu¨r Strahlung) gehen nur vier Energieflu¨sse ein. Neben der Nettostrahlung sind
diese der fu¨hlbare und der latente Wa¨rmestrom sowie der Bodenwa¨rmestrom. Die Gro¨ßen der
einzelnen Komponenten der Energiebilanz am Erdboden sind von vielen Faktoren abha¨ngig, so
z.B. von der Art der Unterlage und ihrer Eigenschaften (Feuchtegehalt des Bodens, Struktur,
Vegetation etc.), von der geographischen Lage, vom Datum, der Uhrzeit und dem Wetter. In
den numerischen Wettervorhersagemodellen ko¨nnen diese Prozesse der Umwandlung von einer
Energieform in eine andere nicht explizit simuliert werden. Vielmehr mu¨ssen diese Prozesse
parametrisiert werden. Mit Hilfe der entwickelten Parameterisierungen werden durch Vorgabe
der Oberfla¨cheneigenschaften, der geographischen Lage, des Datums, der Uhrzeit, des Wetters
(z.B. Bedeckungsgrad) und der resultierenden Nettostrahlung Werte fu¨r den fu¨hlbaren und den
latenten Wa¨rmestrom sowie fu¨r den Bodenwa¨rmestrom erhalten. Die so abgeleiteten Energief-
lu¨sse werden dann in numerischen Wettervorhersagemodellen als Randbedingung innerhalb des
1.Hauptsatzes der Thermodynamik mit der Zielsetzung der Vorhersage der weiteren Tempera-
turentwicklung innerhalb der Atmospha¨re verwendet. Eine Validierung der in den numerischen
Wettervorhersagemodellen verwendeten Parametrisierungen der Energiebilanzgleichung steht
bisher aber noch weitgehend aus. Diese ko¨nnte theoretisch anhand der in Messungen bestimm-
ten Energiebilanz erfolgen.
Foken (2003) berichtet allerdings, dass es in den Messungen zur Bestimmung der Ener-
giebilanz an der Grenzfla¨che zwischen Erde und Atmospha¨re bisher nicht gelungen ist, die
Energiebilanz zu schließen. In der Literatur (z.B. Kanda et al., 2004a) wird daher von dem Pro-
blem der nicht geschlossenen Energiebilanz oder dem Energiebilanzschließungsproblem (engl.
energy imbalance problem) gesprochen. Laut Foken (2003) wird tagsu¨ber eine U¨berscha¨tzung
der Summe der Wa¨rmestro¨me durch die Nettostrahlung beobachtet, wa¨hrend in den Nachtstun-
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wird. Die nicht geschlossene Energiebilanz widerspricht dabei dem fundamentalen Satz von
der Erhaltung der Energieflu¨sse fu¨r eine infinitesimal du¨nne Schicht. Eine infinitesimal du¨nne
Schicht kann keine Energie speichern, so dass die zu ihr hin gerichteten Energieflu¨sse vom Be-
trag her genauso groß sein mu¨ssen wie die von ihr weg gerichteten Energieflu¨sse. Die Ursachen
fu¨r die nicht geschlossene Energiebilanz haben trotz einiger Vermutungen (z.B. Mahrt, 1998;
Twine et al., 2000) sowie aller Bemu¨hungen bisher nicht eindeutig bestimmt werden ko¨nnen,
so dass die Suche nach den Ursachen der nicht geschlossenen Energiebilanz auch ganz aktuell
noch Gegenstand der Forschung ist (Foken, 2008; Huang et al., 2008). Ohne die Feststellung
einer geschlossenen Energiebilanz in Messexperimenten ist eine Verwendung von experimentell
bestimmten Daten zur Validierung von Parametrisierungen der Energiebilanz jedoch ho¨chst
fragwu¨rdig.
Zur Bestimmung der in die Energiebilanz einfließenden turbulenten Flu¨sse fu¨hlbarer bzw.
latenter Wa¨rme stehen der Mikrometeorologie verschiedene Methoden zur Auswahl. Bei der
Bowen-Verha¨ltnis-Methode werden nur der Bodenwa¨rmestrom und die Nettostrahlung direkt
gemessen sowie das Bowen-Verha¨ltnis, also das Verha¨ltnis von fu¨hlbarem zu latentem Wa¨rme-
strom, bestimmt. Dieses wird aus dem Verha¨ltnis zwischen den Gradienten von Temperatur
und Feuchte in zwei verschiedenen Ho¨hen ermittelt. Mit Hilfe dieser Informationen werden
dann der fu¨hlbare Wa¨rmestrom und der latente Wa¨rmestrom gerade so bestimmt, dass eine
Schließung der Energiebilanz erzwungen wird. Die Bowen-Verha¨ltnis-Methode geho¨rt damit
wie die weit verbreitete Bulk-Methode zu den Profilmethoden der Flussbestimmung, die auf
der Fluss-Gradient-A¨hnlichkeit beruhen. Sie ist allerdings kein Verfahren, bei dem die zu be-
stimmenden Flu¨sse direkt gemessen werden, sondern die Flu¨sse werden, wie oben beschrieben,
aus anderen gemessenen Gro¨ßen berechnet, wobei jedoch noch einige Annahmen gemacht wer-
den, die keine Allgemeingu¨ltigkeit besitzen (Foken, 2003). In den letzten Jahren wird aufgrund
ihrer verbesserten Wirtschaftlichkeit aber mehr und mehr die Eddy-Kovarianz-Methode zur
Bestimmung der turbulenten Flu¨sse verwendet. Diese stellt zwar im Gegensatz zu den verschie-
denen Ausfu¨hrungen der Profilmethode ein direktes Messverfahren ohne allzu viele restriktive
Annahmen (Arya, 1988) und ohne die Notwendigkeit zur Benutzung von empirischen Koeffi-
zienten dar (Foken, 2003). Allerdings basiert die Herleitung der mathematischen Algorithmen
der Eddy-Kovarianz-Methode auf einer Reihe von Abscha¨tzungen und Vereinfachungen, so dass
das Verfahren nur bei Erfu¨llung dieser Annahmen exakt anwendbar ist (Foken, 2003). Die Qua-
lita¨t der Messungen mit der Eddy-Kovarianz-Methode wird daher tatsa¨chlich auch mehr von
dem Grad der Erfu¨llung ihrer Grundvoraussetzungen und weniger von der verwendeten Gera¨-
tetechnik an sich bestimmt (Foken, 2003). Die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode verlangt das
Vorhandensein von Zeitreihen von turbulenten Gro¨ßen in einer sehr hohen zeitlichen Auflo¨sung
(laut Foken (2003) betra¨gt die beno¨tigte Abtastrate 10-20 Hz), was entsprechend geeignete
Messgera¨te erforderlich und damit das Verfahren relativ teuer macht.
Eine der wichtigsten Voraussetzungen, die fu¨r eine erfolgreiche Verwendung der Eddy-
Kovarianz-Methode erfu¨llt sein muss (wenn repra¨sentative Austauschflu¨sse fu¨r eine bestimmte
Art von Unterlage bestimmt werden sollen), ist das Vorhandensein einer horizontal homogenen
Unterlage (Foken, 2003). Die Messungen, die an einem bestimmten Ort durchgefu¨hrt werden,
ha¨ngen nicht nur von den Austauscheigenschaften der unmittelbar unterhalb des Messgera¨tes
liegenden Oberfla¨che ab. Vielmehr werden die Messungen durch die Unterlageneigenschaften
in einem zum großen Teil windaufwa¨rts des Sensors gelegenen Gebiet beeinflusst. Ein Kern-
merkmal der Erdoberfla¨che ist ihre Inhomogenita¨t, die sich zum Beispiel in einer Vielfalt von
Gela¨ndeformen, in unterschiedlicher Vegetation, in einem unterschiedlichen Bodenfeuchtegehalt
oder in einem heterogenen Grad der Abschattung der Oberfla¨che durch Wolken kennzeichnet.
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Anwendung der Eddy-Kovarianz-Methode, so geho¨rt es zur Qualita¨tssicherung von Messun-
gen mit dieser Methode zu u¨berpru¨fen, ob die Unterlage, die die Eddy-Kovarianz-Messung
beeinflusste, tatsa¨chlich horizontal homogen ist. Dazu wird das Quellgebiet oder der Footprint
einer Messung (Messgro¨ße ist dabei die Konzentration oder der Fluss eines passiven Skalars)
bestimmt. Zur Footprintbestimmung stehen verschiedene Methoden zur Verfu¨gung, die entwe-
der analytische Lo¨sungen der Transportgleichung fu¨r ein passives Skalar darstellen oder aber
Lagrangesche Ausbreitungsmodelle benutzen (Schmid, 2002). Sie werden verbreitet zur Quali-
ta¨tssicherung von Eddy-Kovarianz-Messungen eingesetzt, ihre Ergebnisse sind aber weitgehend
noch nicht validiert worden (Finn et al., 1996). Obwohl die Bestimmung von Footprints ei-
gentlich gerade fu¨r Messungen in heterogenem Gela¨nde von außerordentlich großer Bedeutung
ist, sind die heute verfu¨gbaren Footprintmodelle nicht dazu in der Lage, Inhomogenita¨ten der
Unterlage und deren Auswirkungen auf den Turbulenzzustand der daru¨ber liegenden Atmo-
spha¨re zu beru¨cksichtigen. Dies liegt vor allem daran, dass keine allgemeingu¨ltigen Parametri-
sierungen zur Beschreibung turbulenter Flu¨sse in heterogenem Gela¨nde vorliegen. Footprint-
modelle simulieren die turbulente Stro¨mung nicht selber, sondern in ihnen ist die turbulente
Stro¨mung vollsta¨ndig parametrisiert. Ohne entsprechende Parametrisierungen kann ein Foot-
printmodell nicht betrieben werden. Wa¨hrend mit der Entwicklung von auf zeitlicher Skala
im Ru¨ckwa¨rtsmodus betriebenen Lagrangeschen Footprintmodellen (Flesch et al., 1995; Kljun
et al., 2002) mittlerweile ein mathematischer Algorithmus zur Verfu¨gung steht, dem nur noch
eine geeignete Beschreibung der turbulenten Stro¨mung in Gegenwart von Inhomogeneita¨ten
fehlt, um zur Bestimmung von Footprints fu¨r Punktmessungen in heterogenem Gela¨nde einge-
setzt werden zu ko¨nnen, ko¨nnen die analytischen Modelle, deren Anwendbarkeit ohnehin auf
Footprint-Bestimmungen innerhalb der Prandtl-Schicht beschra¨nkt ist, prinzipiell nicht um die
Beru¨cksichtigung der Auswirkungen eines heterogenen Untergrunds erweitert werden. Trotz der
Nichtberu¨cksichtigung der Auswirkungen einer heterogenen Unterlage auf die turbulente Stro¨-
mung in den heute zur Verfu¨gung stehenden Footprintmodellen, werden diese dennoch auch
zur Beurteilung der Gu¨te von Eddy-Kovarianz-Messungen in komplexem Gela¨nde, wie z.B. an
den Stationen des FLUXNET-Messnetzwerkes (Baldocchi et al., 2001; Rebmann et al., 2005)
oder des CarboEurope-Messnetzwerkes (Go¨ckede et al., 2008), eingesetzt. Zum Teil wird ver-
sucht die Heterogenita¨t wenigstens dadurch zu beru¨cksichtigen, dass fu¨r Eingangsparameter der
Footprintmodelle (z.B. Rauhigkeitsla¨nge) nicht die am Ort des Messsensors bestimmten Werte
verwendet werden, sondern die u¨ber die Umgebung des Messsensors gemittelten Werte. So soll
beispielsweise ein gro¨ßerer Austausch bei erho¨hter Rauhigkeit in der Umgebung des Messsen-
sors beru¨cksichtigt werden. Die in den Footprintmodellen parametrisierte Stro¨mung bleibt aber
dennoch weiterhin horizontal homogen. Schmid (2002) sowie Foken und Leclerc (2004) ziehen
in U¨bersichtsartikeln zur Footprintmethode daher das Fazit, dass es einen dringenden Bedarf
fu¨r die Validierung und Erweiterung vorhandener Footprintmodelle, insbesondere im Hinblick
auf Messungen in heterogenem Gela¨nde, gibt. Footprintmodelle ko¨nnen nicht nur zur Interpre-
tation und Planung von Einzelmessungen verwendet werden. Sie ko¨nnen daru¨ber hinaus auch
z.B. dabei helfen, Messungen auf unterschiedlichen Skalen miteinander in Beziehung zu setzen.
So gelang es beispielsweise Reth et al. (2005) die Abweichungen zwischen mit Bodenkammer-
messungen und mit der Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten Kohlendioxidflu¨ssen signifikant
zu reduzieren, nachdem der mit der Eddy-Kovarianz-Methode bestimmte Fluss unter Beru¨ck-
sichtigung der Footprints beider Messungen korrigiert worden war.
Mag in den letzten Jahren das Betreiben von Eddy-Kovarianz-Messapparaturen auch kos-
tengu¨nstiger geworden sein (Foken, 2003), so ist der Betrieb eines dichten Netzes von Eddy-
Kovarianz-Messungen in einem Untersuchungsgebiet jedoch mit 10000-50000 Euro pro Messsta-
6tion (Foken, 2003) zurzeit noch viel zu kostenintensiv, um zum Standardprogramm eines jeden
Feldexperiments zu geho¨ren. So war es z.B. wa¨hrend des LITFASS2003-Experiments (Beyrich
et al., 2004) lediglich mo¨glich an 10 Standorten innerhalb eines rund 250 km2 großen Gebie-
tes Eddy-Kovarianz-Messungen u¨ber verschiedenen Oberfla¨chenarten durchzufu¨hren, obwohl an
diesem Feldexperiment eine Vielzahl von Forschungseinrichtungen aus dem In- und Ausland,
die u¨ber die entsprechenden mikrometeorologischen Messstationen verfu¨gten, beteiligt waren.
A¨hnliche Verha¨ltnisse, was die Anzahl an Eddy-Kovarianz-Messapparaturen anging, herrsch-
ten auch wa¨hrend der Messzeitra¨ume der VERTIKO-Studie (Bernhofer und Ko¨stner, 2006),
aber das Untersuchungsgebiet umfasste ein Gebiet zwischen dem Erzgebirge und Berlin und
war damit noch einmal wesentlich gro¨ßer als das des LITFASS2003-Experiments. Bodenge-
stu¨tzte Messungen mit Hilfe der Eddy-Kovarianz-Methode sind daher in der Regel punktuelle
Messungen an einem Ort und folgerichtig kann nur die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode zur
Bestimmung der turbulenten Flu¨sse benutzt werden. Teilweise werden in Feldexperimenten
die bodengestu¨tzten Flussmessungen noch durch flugzeuggestu¨tzte Messungen erga¨nzt. Flug-
zeuggestu¨tzte Messungen liefern keine Zeitreihen von turbulenten Gro¨ßen an einem festen Ort,
sondern Fluktuationen von turbulenten Gro¨ßen entlang eines Messpfades. Die Bestimmung tur-
bulenter Flu¨sse erfolgt dann u¨ber die ra¨umliche Eddy-Kovarianz-Methode. Hierbei ist allerdings
zu beru¨cksichtigen, dass die Messungen entlang des Messpfades nicht alle zum selben Zeitpunkt,
sondern in zeitlich leicht versetzter Folge erfolgen. Schro¨ter et al. (2000) haben gezeigt, dass
die ra¨umliche Eddy-Kovarianz-Methode dazu geeignet ist, ra¨umlich repra¨sentative Werte der
Austauschflu¨sse u¨ber einem horizontal homogenen Untergrund zu bestimmen. Mahrt (1998)
berichtet, dass in Feldexperimenten ha¨ufig Abweichungen zwischen flugzeuggestu¨tzt (ra¨umliche
Eddy-Kovarianz-Methode) und bodengestu¨tzt (zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode) bestimm-
ten Austauschflu¨ssen beobachtet werden. Abweichungen wurden beispielsweise auch in dem von
Isaac et al. (2004) beschriebenen Feldexperiment festgestellt. Katul et al. (1999) beobachteten
große Standardabweichungen von bis zu 33 % fu¨r turbulente fu¨hlbare und latente Wa¨rme-
stro¨me, die an sieben horizontal voneinander verschobenen Positionen u¨ber einem horizontal
homogenenen Kiefernwald bestimmt worden waren. Zusammen genommen werfen diese Beob-
achtungen die Frage auf, ob die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode, d.h. die Bestimmung der
turbulenten Flu¨sse aus an einem Punkt aufgenommenen Zeitreihen turbulenter Gro¨ßen, u¨ber-
haupt dazu in der Lage ist, tatsa¨chlich ra¨umlich repra¨sentative Werte von Austauschflu¨ssen zu
liefern. Sollte die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode in der Tat nicht dazu in der Lage sein,
ra¨umlich repra¨sentative Werte der Austauschflu¨sse zu liefern, so stellt sich natu¨rlich auch die
Frage, ob die Beobachtung der nicht geschlossenen Energiebilanz in Experimenten, in denen die
zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode benutzt wurde, nicht mit diesem mo¨glichen grundsa¨tzlichen
Mangel des verwendeten Messverfahrens erkla¨rt werden ko¨nnte.
Die numerische Technik der Grobstruktursimulation oder kurz LES (Abku¨rzung fu¨r engl.
large-eddy simulation), die auf Lilly (1967) und Deardorff (1970) zuru¨ckgeht, hat sich mitt-
lerweile zu einem bedeutenden Werkzeug fu¨r die Untersuchung von turbulenten Stro¨mungen
in der atmospha¨rischen Grenzschicht entwickelt. Anfa¨nglich lediglich zur Simulation von kon-
vektiven Grenzschichten verwendet (z.B. Schmidt und Schumann, 1989; Moeng und Sullivan,
1994), ist aufgrund der mit der zunehmenden Leistungsfa¨higkeit moderner Großrechner mo¨glich
gewordenen Verbesserung der ra¨umlichen Auflo¨sung in der LES mittlerweile auch die Unter-
suchung von Stro¨mungen bei neutraler (z.B. Su et al., 1988; Drobinski und Foster, 2003) und
stabiler Schichtung (z.B. Kosovic und Curry, 2000; Beare et al., 2006) Anwendungsbereich der
LES-Methode geworden. Auch die extrem hohe Auflo¨sungen erfordernden Simulationen von
turbulenten Stro¨mungen innerhalb von Pflanzenbesta¨nden (z.B. Kanda und Hino, 1994; Wa-
tanabe, 2004) sowie der sta¨dtischen Grenzschicht (z.B. Kanda et al., 2004b; Letzel, 2007) sind
7mittlerweile zu Standardanwendungen von Grobstruktursimulationsmodellen geworden. Mit der
zunehmenden Verfeinerung der LES-Gitter hat die LES auch Einzug in den Themenbereich der
Mikrometeorologie eingehalten. Die LES stellt eine ideale Untersuchungsmethode dar, die mit
ihrer unu¨bertroffenen Kombination aus sehr hoher ra¨umlicher und sehr hoher zeitlicher Auflo¨-
sung turbulenter Stro¨mungen eine perfekte Erga¨nzung zu Feldmessungen ist, bei denen in der
Regel entweder nur zeitlich (Mastmessungen) oder ra¨umlich (Flugzeugmessungen) hochaufge-
lo¨ste Messdaten vorliegen. Daru¨ber hinaus bietet das Werkzeug der numerischen Simulation
auch die besten Voraussetzungen zur Durchfu¨hrung von Parameterstudien, die daru¨ber hin-
aus auch noch in Abha¨ngigkeit von den zur Verfu¨gung stehenden Rechnerressourcen teilweise
parallel zueinander und damit zeitsparend erfolgen ko¨nnen.
Wyngaard und Peltier (1996) bescha¨ftigten sich als einige der ersten mit der Frage, wie
Ergebnisse von Grobstruktursimulationen mit Ergebnissen von Messexperimenten verglichen
werden ko¨nnen. In der Folgezeit gab es zahlreiche LES-Studien, bei denen es nicht nur um eine
Erga¨nzung von experimentell bestimmten Daten durch Grobstruktursimulationen ging, sondern
auch um eine grundsa¨tzliche U¨berpru¨fung in der realen Atmospha¨re verwendeter Messverfah-
ren. So untersuchten Schro¨ter et al. (2000), ob flugzeuggestu¨tzte Messungen turbulenter Gro¨ßen
unter Verwendung der ra¨umlichen Eddy-Kovarianz-Methode dazu geeignet sind, um ra¨umlich
repra¨sentative Werte von turbulenten Flu¨ssen zu bestimmen. Kanda et al. (2004a) sowie Inagaki
et al. (2006a) bescha¨ftigten sich mit der Untersuchung der Frage, ob in stark konvektiven Grenz-
schichten Punktmessungen turbulenter Gro¨ßen an einzelnen hohen Messtu¨rmen unter Verwen-
dung der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode dazu ausreichen, um die ra¨umlich repra¨sentativen
Werte der turbulenten Flu¨sse zu erhalten. Die beiden Studien stellten erste Untersuchungen zu
der Fragestellung dar, ob eventuell die Verwendung der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode fu¨r
die in Messexperimenten in der Regel nicht geschlossene Energiebilanz verantwortlich ist. Wein-
brecht et al. (2004) wiederum versuchten eine Validierung des relativ neuen Messverfahrens der
akustischen Tomographie mit Hilfe der LES. Ein weiteres Beispiel fu¨r Vergleiche von experi-
mentell bestimmten Daten mit LES-Daten ist die Arbeit von Uhlenbrock (2006). Dort wurden
die Ergebnisse eines mit Messdaten unter Beru¨cksichtigung der horizontalen Heterogenita¨t des
realen Messgebiets angetriebenen Grobstruktursimulationsmodells u.a. mit den Ergebnissen der
innerhalb des Messgebiets durchgefu¨hrten Lidar- und HELIPOD-Messungen verglichen.
Ein weiteres mo¨gliches Anwendungsgebiet der LES auf dem Gebiet der Untersuchung von
Messverfahren der Mikrometeorologie liegt in der Footprintbestimmung zur Qualita¨tssicherung
und Interpretation der z.B. mit Hilfe der Eddy-Kovarianz-Methoden bestimmten Austausch-
flu¨sse. Schmid (2002) sieht in der LES dabei in mehrfacher Hinsicht einen, wenn nicht sogar
den einzigen Hoffnungstra¨ger, zum Erhalt von verla¨sslichen Footprints fu¨r Messungen turbu-
lenter Austauschflu¨sse in heterogenem Gela¨nde. Mangels geeigneter Datensa¨tze von Tracer-
experimenten in der realen Atmospha¨re sieht Schmid (2002) in LES-Datensa¨tzen (z.B. durch
Simulation eines Tracerexperiments) eine Alternative, die zur Validierung von Footprintmo-
dellen verwendet werden kann. Die in den Footprintmodellen verwendeten Parametrisierungen
ko¨nnten mit Hilfe von Grobstruktursimulationen auf ihren Gu¨ltigkeitsbereich u¨berpru¨ft werden.
LES-Daten ko¨nnten aber auch zur Ableitung neuer Flussparametrisierungen fu¨r Footprintmo-
delle genutzt werden. Die LES-Methode ist bereits erfolgreich zur Simulation von turbulenten
Stro¨mungen u¨ber idealisierten sowie realen heterogenen Unterlagen verwendet worden (z.B.
Letzel und Raasch, 2003; Patton et al., 2005; Uhlenbrock, 2006). Es besteht daher auch die
Hoffnung, dass die LES-Daten zumindest fu¨r einige idealisierte Fa¨lle zur Ableitung von Fluss-
parametrisierungen in Footprintmodellen genutzt werden ko¨nnen. Schließlich erkennt Schmid
(2002) auch, dass LES-Modelle im Prinzip auch direkt zur Bestimmung von Footprints verwen-
det werden ko¨nnen, da sie die turbulente Stro¨mung explizit simulieren, auf denen letztlich die
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Ausbreitung von Schadstoffen basiert. Eine routinema¨ßige Anwendung zur Qualita¨tssicherung
von Fluss- und Konzentrationsmessungen in Feldexperimenten scheitert allerdings an dem enor-
men Ressourcenbedarf der LES. Zur Validierung von konventionellen Footprintmodellen ist eine
Berechnung von Footprints unter Einsatz eines Grobstruktursimulationsmodells aber dennoch
sinnvoll. A¨hnliche Hoffnungen bezu¨glich der LES-Methode wie in Schmid (2002) werden auch
in Foken und Leclerc (2004) gea¨ußert.
Trotz des Potentials, das der LES-Methode innerhalb der Mikrometeorologie auf dem Gebiet
der Footprintbestimmung zugeschrieben wird, gibt es bisher allerdings nur relativ wenige Stu-
dien, die die LES zur Bestimmmung von Footprints einsetzten. Leclerc et al. (1997) verglichen
ihre aus der Integration einer prognostischen Gleichung fu¨r ein passives Skalar bestimmten Foot-
prints (Eulersche Methode) mit Daten eines der wenigen fu¨r Footprintbestimmungen tauglichen
Tracerexperimente (Finn et al., 1996) sowie mit Ergebnissen eines analytischen und eines sto-
chastischen Footprintmodells. Cai und Leclerc (2007) verwendeten die in einer LES-Simulation
bestimmten Geschwindigkeitsfelder, um damit verschiedene Lagrangesche stochastische Foot-
printmodelle anzutreiben (Lagrangesche Methode). In beiden Studien blieb es trotz der Ver-
wendung eines LES-Modells allerdings bei einer Footprintbestimmung fu¨r Messungen in einer
horizontal homogen angetriebenen Grenzschicht.
1.1 Ziele und Struktur der Arbeit
Thema dieser Arbeit war eine weitere Untersuchung von Messverfahren zur Bestimmung tur-
bulenter Gro¨ßen mit Hilfe eines Grobstruktursimulationsmodells. Zuna¨chst stand dabei die Un-
tersuchung der Frage im Vordergrund, ob die in Messexperimenten beobachtete, nicht geschlos-
sene, tagsu¨ber negative Energiebilanz (d.h. die gemessenen zum Boden hin gerichteten Ener-
gieflu¨sse (negatives Vorzeichen) sind vom Betrag her gro¨ßer als die vom Boden weg gerichteten
Energieflu¨sse (positives Vorzeichen)), bei Verwendung der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode
durch einen systematischen Fehler dieser Methode verursacht wird. Kanda et al. (2004a) ha-
ben gezeigt, dass die Methode der Grobstruktursimulation hervorragend zur Untersuchung des
Energiebilanzschließungsproblems geeignet ist, da aufgrund der fast vollsta¨ndigen Auflo¨sung
der Turbulenz in der Grobstruktursimulation mit diesem Verfahren die lokale Messung von
Zeitreihen turbulenter Gro¨ßen simuliert kann. Diese virtuellen Messungen ko¨nnen an jedem
Gitterpunkt des LES-Modellgebiets erfolgen, so dass die ra¨umliche Variation der Ergebnisse
von lokalen Turbulenzmessungen untersucht werden kann. Daru¨ber hinaus hat die Verwendung
der Methode der Grobstruktursimulation gegenu¨ber Messexperimenten den Vorteil, dass auch
der tatsa¨chliche, ra¨umlich repra¨sentative Wa¨rmestrom bekannt ist, denn die Verfu¨gbarkeit von
Messdaten in hoher ra¨umlicher und zeitlicher Auflo¨sung la¨sst nach Schro¨ter et al. (2000) eine
Bestimmung desselben u¨ber die ra¨umliche Eddy-Kovarianz-Methode zu. Die Kenntnis des tat-
sa¨chlichen ra¨umlich repra¨sentativen Wa¨rmestroms ist aber zwingend notwendig, wenn die Frage
beantwortet werden soll, ob die lokalen Messungen den ra¨umlich repra¨sentativen Fluss tatsa¨ch-
lich systematisch unterscha¨tzen. Es ist ferner zu beachten, dass das Verfahren der Grobstruk-
tursimulation gegenu¨ber Flugzeugmessungen den Vorteil besitzt, dass die turbulenten Gro¨ßen
an allen Messpunkten simultan bestimmt werden. Unter Benutzung eines Grobstruktursimula-
tionsmodells konnten Kanda et al. (2004a) schließlich zeigen, dass fu¨r Mastmessungen in relativ
großen Ho¨hen von mehr als 50 m, bei sehr schwachem bzw. verschwindendem Hintergrundwind
(geostrophischer Wind von weniger als 4 m s−1) und konvektiver Grenzschicht, lokale Messungen
unter Verwendung der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode in der Tat in einer systematischen
Unterscha¨tzung der ra¨umlich repra¨sentativenWa¨rmestro¨me sogar fu¨r die ideale Bedingung eines
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horizontal homogenen Untergrunds resultieren. Teilweise wurden in der numerischen Studie von
Kanda et al. (2004a) systematische Abweichungen von mehr als 20% zwischen dem ra¨umlich
repra¨sentativen Wa¨rmestrom und dem lokal u¨ber die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode be-
stimmten Wert festgestellt. Von der Gro¨ßenordnung her liegt diese Abweichung im Bereich des
Residuums, das experimentell bei der Bestimmung der Energiebilanzen festgestellt wurde (siehe
z.B. die U¨bersicht in Foken, 2003). Aber welche Auswirkung hat der von Kanda et al. (2004a)
diagnostizierte systematische Fehler der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode bei Messungen in
gro¨ßerer Na¨he zum Erdboden, also dort wo der Großteil der mikrometeorologischen Messun-
gen zur Bestimmung der Energiebilanzen durchgefu¨hrt wird? Wie a¨ndern sich die beobachteten
Abweichungen zum ra¨umlich repra¨sentativen Wa¨rmestrom, wenn der Hintergrundwind deutlich
gro¨ßer als in der Studie von Kanda et al. (2004a) ist? Hat die Gro¨ße des bodennahen Wa¨rme-
stroms eine Auswirkung auf die Gro¨ße der Abweichungen vom repra¨sentativen Wa¨rmestrom
in einer bestimmten Ho¨he? Welchen Effekt hat das von Kanda et al. (2004a) erkannte Defizit
der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode bei stabiler Schichtung? Gibt es Mo¨glichkeiten die sys-
tematische Unterscha¨tzung durch Modifikationen der Eddy-Kovarianz-Methode zu verringern?
Mit all diesen Fragen bescha¨ftigt sich der Artikel I dieser kumulierten Dissertation.
Im zweiten Teil dieser Arbeit (Artikel II und III) wurde die Untersuchung von Messverfah-
ren der Mikrometeorologie mit der Entwicklung, Validierung und Anwendung eines Verfahrens,
mit dem unter Benutzung der Daten eines Grobstruktursimulationsmodells Footprintbestim-
mungen fu¨r Konzentrations- und Flussmessungen eines passiven Skalars durchgefu¨hrt werden
ko¨nnen, fortgesetzt. Wie schon oben erla¨utert worden ist, ist eine standardma¨ßige Durchfu¨hrung
von Grobstruktursimulationen zur Footprintbestimmung aufgrund des enormen Rechenzeitbe-
darfes fu¨r die LES nicht mo¨glich. Daher sollte eine Forschergruppe an der Universita¨t Bayreuth
im Rahmen der Arbeiten zur Promotion auch mit LES-Daten versorgt werden, die zu einer Be-
wertung und U¨berarbeitung der Parametrisierungen zweier konventioneller Footprintmodelle
benutzt werden sollten (Artikel III). Zur Bestimmung von Footprints mit dem Grobstruk-
tursimulationsmodell PALM wurde eine Lagrangesche Methode gewa¨hlt, d.h. das LES-Modell
wurde um ein Lagrangesches stochastisches Modell erweitert. Die Physik des Lagrangeschen
stochastischen Modells inklusive seines Antriebs durch Daten der Grobstruktursimulation ent-
sprach dabei der des Modells in Weil et al. (2004). Allerdings wurde fu¨r die Kopplung zwischen
LES-Modell und Lagrangeschem stochastischen Modell mit einer Ausfu¨hrung des Lagrange-
schen Modells als Unterprogramm des LES-Modells ein grundsa¨tzlich anderer Weg gewa¨hlt.
Im Folgenden wird zuna¨chst ein U¨berblick u¨ber das Problem der in den Messungen nicht
geschlossenen Energiebilanz an der Grenzfla¨che zwischen Erde und Atmospha¨re gegeben, bevor
u¨ber den aktuellen Stand auf dem Gebiet der Footprintmodellierung berichtet wird. Es folgt eine
Einfu¨hrung in die Methode der Grobstruktursimulation und insbesondere in das hier verwendete
LES-Modell PALM. Danach wird das im Rahmen dieses Promotionsvorhabens entwickelte mit
PALM gekoppelte Lagrangesche stochastische Modell beschrieben, Schließlich werden die im
Rahmen dieser Arbeit erzielten Ergebnisse zusammengefasst, Schlussfolgerungen gezogen und
ein Ausblick auf mo¨gliche weitere Anwendungen des neu entwickelten gekoppelten Modells
gegeben.
Kapitel 2
Das Problem der nicht geschlossenen Energiebilanz
Die bedeutendste Energieumsatzfla¨che fu¨r atmospha¨rische Prozesse ist die Oberfla¨che der Er-
de. Eine schematische Darstellung der an der Grenzfla¨che zwischen Erde und Atmospha¨re im
Gleichgewicht stehenden Energieflu¨sse zeigt Abbildung 2.1. Ein Teil der den Erdboden errei-
chenden, von der Sonne ausgehenden kurzwelligen Strahlung Qk ↓ erwa¨rmt die Erdoberfla¨che,
wa¨hrend der andere Teil Qk ↑ wieder reflektiert wird. Fu¨r unterschiedliche Arten von Land-
oberfla¨chen variieren die Anteile der absorbierten und der reflektierten kurzwelligen Strahlung
relativ stark. So betra¨gt der Anteil der absorbierten Strahlung bei einer schneebedeckten Erd-
oberfla¨che teilweise nur 2 %, bei einer rauhen Wasserfla¨che und einer Sonnenho¨he von 30 Grad
jedoch beinahe 100 % (Geiger et al., 1995). Kiehl und Trenberth (1997) berichten, dass von
den 342 W m−2, die im globalen Mittel als solarer kurzwelliger Strahlungsfluss die Obergren-
ze der Erdatmospha¨re passieren, 198 W m−2 die Erdoberfla¨che erreichen. Davon werden dann
30 W m−2 wieder reflektiert, so dass im globalen Mittel an der Grenzfla¨che zwischen Erde und
Atmospha¨re ein Nettogewinn von 168 W m−2 fu¨r die Bilanz der kurzwelligen Strahlungsstro¨me
zu notieren ist. Neben der kurzwelligen Strahlung Qk empfa¨ngt die Erdoberfla¨che auch lang-
wellige Strahlung Ql, die als Wa¨rmestrahlung von Wolken, Partikeln und Gasen emittiert wird
(atmospha¨rische Gegenstrahlung Ql ↓; globaler Mittelwert: 324 W m−2). Die von der Erdober-
fla¨che empfangene Energie wird zu einem Teil wieder in Form von langwelliger Strahlung in die
Atmospha¨re abgegeben (Ql ↑; globaler Mittelwert: 390 W m−2). Tagsu¨ber ist die Strahlungs-
bilanz der Erdoberfla¨che, Q = Qk +Ql, positiv, d.h. die Erdoberfla¨che erha¨lt mehr Energie in
der Form von Strahlungsstro¨men, als sie Energie in der Form von Strahlungsstro¨men abgibt.
Nachts hingegen ist die Strahlungsbilanz in der Regel negativ, da die kurzwelligen Strahlungs-
stro¨me dann wegfallen und die atmospha¨rische Gegenstrahlung vom Betrag her geringer als
die langwellige Ausstrahlung ist. In einer infinitesimal du¨nnen Schicht, wie sie die Grenzfla¨che
zwischen Erde und Atmospha¨re darstellt, kann keine Energie gespeichert werden, d.h. die zu
der Grenzfla¨che hin gerichteten Energieflu¨sse mu¨ssen vom Betrag her genauso groß sein wie die
von der Fla¨che weg gerichteten Energieflu¨sse. Da fu¨r eine infinitesimal du¨nne Schicht also der
Satz von der Erhaltung der Energie ein Verschwinden der Summe der Energieflu¨sse postuliert,
muss es außer den Strahlungsflu¨ssen noch weitere Energieflu¨sse geben, die tagsu¨ber fu¨r einen
Energietransport von der Erdoberfla¨che weg und nachts fu¨r einen Energietransport zu der Erd-
oberfla¨che hin sorgen. Bei diesen weiteren Energieflu¨ssen handelt es sich um die turbulenten
Flu¨sse fu¨hlbarer und latenter Wa¨rme, H und E sowie um den weitgehend auf molekularer Wa¨r-
meleitung beruhenden Bodenwa¨rmestrom B. Das heißt, die Energiebilanz am Erdboden la¨sst
sich formulieren als:
Q+H + L+B = 0. (2.1)
In experimentellen Untersuchungen ist die Energiebilanzgleichung (2.1) trotz vorliegender
theoretischer Notwendigkeit nicht geschlossen (Foken, 2003), d.h. der experimentelle Befund ist
ha¨ufig
Q+H + L+B +R = 0, (2.2)
wobei R im Deutschen als das Residuum der Energiebilanz bezeichnet wird, wa¨hrend im Eng-
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der in die Energiebilanzgleichung fu¨r die Grenzfla¨che Erde-
Atmospha¨re eingehenden Energieflu¨sse. Die unterschiedlichen Pfeilla¨ngen sollen dabei die typischen Gro¨ßen-
verha¨ltnisse zwischen den verschiedenen Energieflu¨ssen am Tage andeuten. Die typischen Richtungen der Flu¨sse
am Tage werden durch die Orientierung der Pfeile angegeben.
lischen ha¨ufig auch der Begriff
”
energy imbalance“ verwendet wird. In den Experimenten ist
R 6= 0, wa¨hrend die Theorie fordert, dass R = 0 ist. Insbesondere wird auch in solchen Feldex-
perimenten, bei denen die turbulenten Flu¨sse fu¨hlbarer und latenter Wa¨rme in lokalen Messun-
gen u¨ber die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode bestimmt werden, ein von Null abweichendes
Residuum beobachtet. In der Literatur werden zahlreiche mo¨gliche Ursachen fu¨r die nicht ge-
schlossene Energiebilanz diskutiert, so z.B. in den Artikeln von Mahrt (1998), Twine et al.
(2000) oder Foken et al. (2004). Demnach lassen sich die mo¨glichen Fehlerursachen in zwei
Gruppen aufteilen. Die erste Gruppe entha¨lt solche Fehler, die mit den Unzula¨nglichkeiten der
Beobachtungsbedingungen sowie der verwendeten Messgera¨te zu tun haben. Zu diesen geho¨ren
systematische Fehler durch eine Modifikation des zu messenden Flusses durch den Messsensor
oder eine zu lange Reaktionszeit der Messsensoren auf A¨nderungen der Flussbedingungen. Dar-
u¨ber hinaus ko¨nnen auch unterschiedliche Footprints der gemessenen Strahlungskomponenten
und der gemessenen turbulenten Flu¨sse dann fu¨r einen systematischen Fehler bei der Bestim-
mung der Energiebilanz sorgen (Moore et al., 1996), wenn die Energiebilanz fu¨r eine heterogene
Landoberfla¨che bestimmt werden soll. Schließlich umfasst die erste Gruppe auch noch solche
Fehler, die durch eine Heterogenita¨t der Topographie im Messgebiet und damit in Zusammen-
hang stehender horizontaler Advektion verursacht werden (Desjardins et al., 1997). Die zweite
Gruppe von mo¨glichen Ursachen fu¨r die nicht geschlossene Energiebilanz umfasst Faktoren, die
mit dem Fluss und den turbulenten Strukturen in der atmospha¨rischen Grenzschicht in Verbin-
dung stehen. Hierzu za¨hlt, dass der turbulente fu¨hlbare Wa¨rmestrom u¨ber horizontal homoge-
ner Unterlage in der konvektiven atmospha¨rischen Grenzschicht linear mit der Ho¨he abnimmt
(z.B. Stull, 1988). Mag die Annahme von ho¨henkonstanten turbulenten Flu¨ssen in der Prandtl-
Schicht auch na¨herungsweise ihre Gu¨ltigkeit besitzen, oberhalb der Prandtl-Schicht gemessene
turbulente Flu¨sse ko¨nnen nicht mit den Austauschflu¨ssen direkt an der Erdoberfla¨che gleich-
gesetzt werden. Vielmehr unterscha¨tzt ein oberhalb der Prandtl-Schicht gemessener fu¨hlbarer
Wa¨rmestrom den Wert des fu¨hlbaren Wa¨rmestroms direkt oberhalb der Erdoberfla¨che. So be-
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richten Foken et al. (2004), dass die Tatsache, dass die Messungen der Strahlungsflu¨sse und der
turbulenten Wa¨rmestro¨me einige Meter oberhalb des Erdbodens, die des Bodenwa¨rmestroms
aber einige Zentimeter unterhalb des Erdbodens erfolgen, dann zu einem nicht verschwindenden
Residuum in der Energiebilanzgleichung fu¨hrt, wenn es zwischen den beiden Messniveaus zu
einer Speicherung von Energie kommt. Laut Foken et al. (2004) kommt es gerade innerhalb der
oberen Bodenschichten zur Speicherung von Energie. Daher wird Gleichung (2.1) auch modifi-
ziert, wenn die Messungen der einzelnen Terme der Energiebilanzgleichung in unterschiedlichen
Ho¨hen stattfinden. Es wird ein zusa¨tzlicher Speicherterm S eingefu¨hrt, so dass die Gleichung
die folgende Form annimmt:
Q+H + L+B + S = 0. (2.3)
Der Speicherterm S bedarf nach Foken (2003) auch besonderen Augenmerks, wenn die Mes-
sungen zur Ermittlung der Energiebilanz innerhalb eines Pflanzenbestands oder in sta¨dtischer
Umgebung durchgefu¨hrt werden. Weiterhin wird als Ursache fu¨r die nicht geschlossene Energie-
bilanz auch eine nicht ausreichende Mittelungszeit fu¨r die Bestimmung der turbulenten Flu¨sse
diskutiert. Ist die Mittelungszeit nicht lang genug, so erfolgt keine ausreichende Mittelung u¨ber
die in der turbulenten Stro¨mung enthaltenen gro¨ßerskaligen Wirbel (Lenschow et al., 1994;
Caramori et al., 1994). Eine Ausdehnung des Mittelungszeitraums ist aber auch nicht immer
ohne weiteres mo¨glich, da die Verwendung der Eddy-Kovarianz-Methode eigentlich stationa¨re
Verha¨ltnisse erfordert.
Kanda et al. (2004a) untersuchten schließlich mit Hilfe eines Grobstruktursimulationsmo-
dells die von Mahrt (1998) aufgeworfene Frage, inwieweit die Existenz von langlebigen, turbu-
lenten organisierten Strukturen eine Unterscha¨tzung des turbulenten fu¨hlbaren Wa¨rmestroms
durch lokale Flussbestimmungen u¨ber die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode verursachen kann.
Eine Untersuchung des Problems der nicht geschlossenen Energiebilanz unter Verwendung
der numerischen Methode der Grobstruktursimulation wie in Kanda et al. (2004a) oder wie
in der in Artikel I vorgestellten Studie hat dabei mehrere Vorteile. Die Simulation von Tur-
bulenzmessungen ist frei von den Fehlern, mit denen jedes in Feldexperimenten verwendete
Messgera¨t behaftet ist. Virtuelle Messgera¨te modifizieren beispielsweise nicht die turbulente
Stro¨mung, was fu¨r zur Bestimmung turbulenter Flu¨sse in der realen Atmospha¨re eingesetzte
Messgera¨te aber praktisch immer unvermeidbar ist, da turbulente Flu¨sse nichts anderes als die
Kovarianzen von zwei verschiedenen turbulenten Gro¨ßen sind. Messungen der zwei verschiede-
nen Gro¨ßen erfordern im Prinzip aber auch zwei Messsensoren, die idealerweise am gleichen Ort
messen mu¨ssen. Tatsa¨chlich wird aber bei realen Messungen nicht am gleichen Ort gemessen,
so dass die Messungen des einen Sensors immer dann durch den anderen Sensor gesto¨rt wer-
den, wenn die beiden Sensoren genau in Windrichtung hintereinander ausgerichtet sind. Zum
anderen hat die numerische Simulation den Vorteil, dass die Experimentbedingungen genau vor-
gegeben werden ko¨nnen. Somit ko¨nnen Studien durchgefu¨hrt werden, bei denen gezielt einzelne
Parameter variiert werden, um die Abha¨ngigkeit der untersuchten Gro¨ße (wie hier beispielswei-
se die Gro¨ße des Residuums R) von den variierten Parametern zu analysieren. Schließlich ist
im numerischen Experiment auch der repra¨sentative Fluss, also der tatsa¨chliche Fluss, bekannt,
so dass die genauen Abweichungen der u¨ber die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten
Flu¨sse von den eigentlich zu bestimmenden repra¨sentativen Flu¨ssen bestimmt werden ko¨nnen.
Kanda et al. (2004a) definierten den repra¨sentativen Wa¨rmestrom (genauer muss eigentlich
vom Temperaturfluss oder vom kinematischen Wa¨rmestrom gesprochen werden) in einer be-
stimmten Ho¨he u¨ber horizontal homogenem Untergrund als die ra¨umlich u¨ber eine horizontale
Ebene und zeitlich u¨ber mindestens 60 Minuten gemittelten lokalen Flu¨sse. Eine horizontale
Mittelung einer Gro¨ße Ψ wurde dabei durch [Ψ] dargestellt, wa¨hrend die zeitliche Mittelung
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der Gro¨ße Ψ als Ψ geschrieben wurde (in dieser Dissertation wird Ψ dann spa¨ter auch zur Dar-
stellung der Filteroperation der Grobstruktursimulation verwendet). Das Residuum I (von dem
im Englischen verwendeten Begriff
”
imbalance“ fu¨r diese Gro¨ße) wurde dann als das Verha¨ltnis
der Abweichung des lokalen zeitlichen Eddy-Kovarianz-Flusses w′Θ′ von dem repra¨sentativen
Fluss [FΘ] zum repra¨sentativen Fluss definiert. Im horizontalen Mittel ergab sich damit
[I] = ([w′Θ′]− [FΘ])/[FΘ] = [wΘ]/[FΘ] (2.4)
fu¨r die systematische Abweichung des lokal nach der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode be-
stimmten turbulenten Temperaturflusses vom repra¨sentativen Temperaturfluss. Demnach un-
terscha¨tzen die mit der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten Temperaturflu¨sse den
repra¨sentativen Temperaturfluss, wenn das zeitliche Mittel der Vertikalgeschwindigkeit lokal
nicht verschwindet und die lokalen zeitlichen Mittel der Vertikalgeschwindigkeit und der poten-
tiellen Temperatur nicht vollsta¨ndig unkorreliert miteinander sind. Existieren in einer turbu-
lenten Stro¨mung langlebige turbulente organisierte Strukturen, deren Position sich mit der Zeit
nur wenig a¨ndert, so sind diese Bedingungen aber erfu¨llt.
Kanda et al. (2004a) erhielten fu¨r Messungen in einer Ho¨he von 100 m bei verschwindendem
Hintergrundwind eine systematische Unterscha¨tzung des repra¨sentativen Temperaturflusses, al-
so ein [I], von mehr als 20 %. Bei Vorgabe eines relativ schwachen geostrophischen Windes von
4m s-1 wurde eine dramatische Abnahme der systematischen Unterscha¨tzung auf Werte von ma-
ximal 2,6 % festgestellt. Eine Verla¨ngerung der Flussmittelungszeit resultierte ebenfalls in einer
Verringerung der systematischen Abweichung der lokalen zeitlichen Eddy-Kovarianz-Flu¨sse vom
repra¨sentativen Temperaturfluss. Allerdings nahm die Varianz der lokalen Abweichungen vom
repra¨sentativen Temperaturfluss mit Verla¨ngerung der Mittelungszeit sogar noch weiter zu.
Kanda et al. (2004a) identifizierten die Existenz von turbulenten organisierten Strukturen mit
deutlich la¨ngerer Lebensdauer als der von einzelnen Turbulenzelementen als Ursache fu¨r die
beobachteten Abweichungen der lokal u¨ber die zeitliche Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten
Temperaturflu¨sse vom repra¨sentativen Temperaturfluss. Die Beantwortung der Frage, ob der
von Kanda et al. (2004a) diskutierte Mechanismus der systematischen Unterscha¨tzung des re-
pra¨sentativen Temperaturflusses aber auch fu¨r Eddy-Kovarianz-Messungen dicht oberhalb der
Erdoberfla¨che eine Rolle spielen kann, blieb einer Untersuchung in Folgestudien u¨berlassen. In
Artikel I wird eine Studie vorgestellt, die diese und einige weitere der in der Untersuchung
von Kanda et al. (2004a) offen gebliebenen Fragen, beantwortet.
Zum Abschluss dieses Kapitels sei darauf hingewiesen, dass es in der Literatur U¨berlegun-
gen gibt, wonach die Beobachtung einer nicht geschlossenen Energiebilanz mo¨glicherweise auch
eine systematische Unterscha¨tzung von Flu¨ssen passiver Skalare impliziert, z.B. in Ham und
Heilman (2003). Auch nach den Ergebnissen von Kanda et al. (2004a) wa¨re eine systemati-
sche Unterscha¨tzung der Flu¨sse eines passiven Skalares durchaus mo¨glich, denn nach Kanda
et al. (2004a) erscheint das Verfahren der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode allgemein unge-
eignet, um repra¨sentative Flu¨sse zu bestimmen. Moncrieff et al. (1996) wiesen darauf hin, dass
eine Unterscha¨tzung der Kohlendioxidflu¨sse von 25 % (laut Foken (2003) entspra¨che dies der
typischen Gro¨ßenordnung fu¨r das in Experimenten beobachtete Residuum der Energiebilanz)
am Tage bedeuten wu¨rde, dass Wa¨lder als Quellen und nicht mehr als Senken von Kohlendi-
oxid erkannt wu¨rden. Eine experimentelle Untersuchung einer mo¨glichen systematischen Un-
terscha¨tzung der Flu¨sse von passiven Skalaren ist noch schwieriger als eine Untersuchung der
nicht geschlossenen Energiebilanz, da u¨ber die repra¨sentativen Flu¨sse des passiven Skalars noch
weniger bekannt ist als u¨ber den repra¨sentativen Wa¨rmestrom. Dieser muss ja theoretisch die
Energiebilanzgleichung schließen. Inagaki et al. (2006b) sowie Huang et al. (2008) untersuchten
mit einem Grobstruktursimulationsmodell die Frage, ob die Verwendung der zeitlichen Eddy-
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Abbildung 2.2: Systematische Abweichungen der mit der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten
Wa¨rmestro¨me sowie Flu¨sse eines passiven Skalars vom jeweiligen repra¨sentativen Fluss fu¨r Flussmessungen in
einer heterogen geheizten (eindimensionale sinusfo¨rmige Variation des Wa¨rmestroms) Grenzschicht (aus Inagaki
et al., 2006b). Dargestellt sind die beobachteten systematischen Abweichungen in einer Ho¨he von 100 m in
Abha¨ngigkeit von der Amplitude der Variation des bodennahenWa¨rmestroms (gegeben in Prozent des horizontal
gemittelten bodennahen Wa¨rmestroms).
Kovarianz-Methode zu einer systematischen Unterscha¨tzung der repra¨sentativen Flu¨sse eines
passiven Skalars fu¨hrt. In beiden Studien konnten a¨hnliche Ergebnisse wie fu¨r den Wa¨rmestrom
bzw. Temperaturfluss festgestellt werden (siehe z.B. die von Inagaki et al. (2006b) bestimm-
ten Abweichungen vom repra¨sentativen Fluss in Abbildung 2.2). Allerdings zeigte sich auch
eine Abha¨ngigkeit der Gro¨ßenordnung der systematischen Unterscha¨tzung von der Verteilung
der Quellen des passiven Skalars, da diese auch die Korrelation zwischen dem zeitlich gemit-
telten Vertikalwind und der zeitlich gemittelten Konzentration des passiven Skalars an einem
Ort maßgeblich mitbestimmt und der Mittelwert des Produkts dieser beiden Gro¨ßen ja nach
Gleichung (2.4) die systematische Abweichung vom repra¨sentativen Fluss darstellt.
Kapitel 3
Footprints
3.1 Hintergrund und Definition des Begriffs
”
Footprint“
Mit der Entwicklung verha¨ltnisma¨ßig kostengu¨nstiger, zeitlich hochauflo¨sender Messapparatu-
ren zur Bestimmung von turbulenten Schwankungen der Windgeschwindigkeitskomponenten,
der Temperatur, der Feuchte sowie der Konzentrationen weiterer Luftbeimengungen konnte in
den 90er Jahren des 20.Jahrhunderts eine starke Zunahme von Eddy-Kovarianz-Messungen zur
Bestimmung des Austauschs von Wa¨rme, Wasserdampf und Gasen zwischen der Erdoberfla¨che
und der Atmospha¨re beobachtet werden (Baldocchi et al., 2001). Die zunehmende Anzahl von
Studien, die sich mit der Bestimmung von Austauschflu¨ssen zwischen der Erdoberfla¨che und der
Atmospha¨re bescha¨ftigen, steht dabei auch mit dem Erkenntnisgewinn in Zusammenhang, dass
eine Vera¨nderung der Konzentration der Treibhausgase, wie zum Beispiel Kohlenstoffdioxid, ei-
ne wichtige Rolle fu¨r die Entwicklung des Klimas besitzt (zum Beispiel IPCC, 2001). So wurde
beispielsweise ein weltweites Netzwerk zur U¨berwachung des Austausches von Kohlenstoffdioxid
zwischen der Erdoberfla¨che und der Atmospha¨re eingerichtet (Baldocchi et al., 2001), wobei die
Messungen der Austauschflu¨sse mit Hilfe der Eddy-Kovarianz-Methode erfolgen. Im Zuge der
Zunahme von Messungen der Austauschflu¨sse zwischen Erde und Atmospha¨re nahm auch das
Interesse an der Entwicklung von Modellen zu, die eine Bestimmung der Footprints von gemes-
senen Flu¨ssen ermo¨glichen (Foken und Leclerc, 2004). Um Missversta¨ndnissen vorzubeugen, soll
hier ausdru¨cklich betont werden, dass keine speziellen Footprintmodelle fu¨r bestimmte Mess-
verfahren existieren. Eine an einem Ort gemessene Gro¨ße sollte natu¨rlich unabha¨ngig von der
zu ihrer Bestimmung verwendeten Messmethode sein und damit gilt, dass auch der Footprint
unabha¨ngig von dem verwendeten Messverfahren ist.
Footprints definieren den Zusammenhang zwischen einer an einem Ort gemessenen Gro¨-
ße und den ra¨umlich verteilten Quellen dieser Gro¨ße in der Umgebung des Sensors (Schmid,
2002). Vesala et al. (2008) beschreiben den Footprint als das Sichtfeld eines Sensors, das den
Einfluss von Quellen eines passiven Skalars auf die an einem Ort gemessenen Flu¨sse oder Kon-
zentrationen des passiven Skalars widerspiegelt. Eine grundlegende mathematische Definition
der Footprintfunktion f als Transferfunktion zwischen einer gemessenen Gro¨ße η an einem Ort
~r und den ra¨umlich verteilten Quellen dieser Gro¨ße Qη(~r+~r
′) gaben Pasquill und Smith (1983):
η(~r) =
∫
R
Qη(~r + ~r
′)f(~r, ~r′)d~r′. (3.1)
Eine leicht abgewandelte Definition des Begriffs Footprint wurde von Schuepp et al. (1990)
sowie Leclerc und Thurtell (1990) gegeben. In ihren Arbeiten wurde der Footprint als der
relative Beitrag von jedem Quellelement eines passiven Skalars zu einem gemessenen Fluss oder
einer gemessenen Konzentration des passiven Skalars definiert. Die Definition von Schuepp et al.
(1990) sowie Leclerc und Thurtell (1990) stimmt nur fu¨r den Fall einer horizontal homogenen
Quellsta¨rke mit der fundamentalen Definition des Footprints von Pasquill und Smith (1983)
u¨berein. Abbildung 3.1 illustriert noch einmal den Begriff des Footprints als die Gro¨ße, die den
Zusammenhang zwischen einem gemessenen Signal und dessen Quellen angibt.
15
3.1 Hintergrund und Definition des Begriffs
”
Footprint“ 16
Abbildung 3.1: Schematische Darstellung des Zusammenhangs zwischen einem gemessenen Signal und dessen
Quellen - des Footprints der Messung.
Ein weiterer wichtiger Begriff, der mit dem Begriff des Footprints in Verbindung steht, ist der
Begriff der Quellgebietsfla¨che, der von Kljun et al. (2002) verwendet wurde. Nach ihrer Defini-
tion ist die Quellgebietsfla¨che der Teil der Erdoberfla¨che, der die Quellen eines passiven Skalars
umfasst, die zu den gemessenen Flu¨ssen und Konzentrationen an einem bestimmten Messort
beitragen. Die Quellgebietsfla¨che fu¨r eine Messung entha¨lt nach der Definition des Footprints
von Pasquill und Smith (1983) alle diejenigen Punkte, an denen sowohl die Footprintfunktion
f als auch die Quellsta¨rke Qη ungleich Null sind. Schmid und Oke (1990a) und Schmid und
Oke (1990b) fu¨hrten den Begriff des n%-Quellgebietes ein. Damit bezeichneten sie das Gebiet,
das die Quellen entha¨lt, die n % zu der gemessenen Gro¨ße beitragen.
Die seit den 90er Jahren des vorigen Jahrhunderts festzustellende Inflation von Studien,
die sich mit der Bestimmung von Footprints und Quellgebietsfla¨chen bescha¨ftigen (Schmid,
2002), la¨sst sich auf die außerodentliche Bedeutung der Footprintanalyse fu¨r die Bewertung
von Eddy-Kovarianz-Messungen zuru¨ckfu¨hren (Foken, 2003; Foken und Leclerc, 2004). Wu¨rden
Flussmessungen u¨ber einem unendlich weit ausgedehnten horizontal homogenen Untergrund
durchgefu¨hrt, fu¨r den die Quellen- bzw. Senkenverteilung eines passiven Skalars ebenfalls hori-
zontal homogen wa¨re, so wu¨rden sich die an zwei unterschiedlichen Punkten gemessenen Flu¨sse
dieses passiven Skalars nicht voneinander unterscheiden. Die Bestimmung des Footprints der
Messung wa¨re unter solch idealen Bedingungen ohne jegliche praktische Bedeutung. Tatsa¨chlich
hat die Erdoberfla¨che aber einen deutlich inhomogenen Charakter, wobei die Heterogenita¨ten
der Erdoberfla¨che, wie Differenzen in der Bodenfeuchte, unterschiedlich bepflanzte Ackerfla¨chen,
der Stadt-Land oder der Ozean-Kontinent-Gegensatz, auf ganz unterschiedlichen Skalenberei-
chen anzutreffen sind (Letzel und Raasch, 2003).
Die Heterogenita¨ten der Erdoberfla¨che zeigen sich beispielsweise auch in einer ra¨umlichen
Variation der Quellsta¨rken der Treibhausgase. So ist zu erwarten, dass ein Wald tagsu¨ber als
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erhebliche Kohlenstoffdioxidsenke betrachtet werden kann, wa¨hrend sta¨dtische Gebiete eher als
Kohlenstoffdioxidquellen angesehen werden mu¨ssen. Markkanen (2004) berichtet daru¨ber, dass
es auch innerhalb eines Waldes zu ra¨umlichen Unterschieden der Kohlenstoffdioxidaustausch-
flu¨sse kommen kann. So ha¨ngt die Austauschrate fu¨r Kohlenstoffdioxid in starkem Maße von der
einfallenden photosynthetisch aktiven Strahlung (PAR, engl. photosynthetic active radiation)
ab. Die PAR entspricht etwa dem sichtbaren Bereich des Sonnenspektrums, also demWellenla¨n-
genbereich zwischen 400 nm und 700 nm (Reitmayer, 2000). Reitmayer (2000) berichtet, dass
die PAR durch wechselnde Umgebungsbedingungen wie Sonnenstand, Bewo¨lkungsgrad, Be-
standesdichte und Bestandesstruktur ra¨umlichen und zeitlichen Schwankungen unterliegt. Die
Schwankungen im Angebot der PAR fu¨hren aber auch zu Schwankungen in der Photosynthese-
leistung und damit auch in den Quell- und Senkensta¨rken fu¨r Sauerstoff und Kohlendioxid. An
Waldkanten sollte das Angebot an photosynthetisch aktiver Strahlung gro¨ßer sein als inmitten
des Waldes, so dass ein Baum am Waldrand eine gro¨ßere Senke fu¨r Kohlenstoffdioxid darstellen
sollte als ein identischer Baum inmitten eines dichten Waldbestands. Eine weitere Gro¨ße, die
die Senkensta¨rke beeinflusst, ist die Blattfla¨chendichte. Pflanzenbesta¨nde mit niedrigen Blattfla¨-
chendichten sollten weniger starke Senken fu¨r Kohlenstoffdioxid darstellen als Pflanzenbesta¨nde
mit hohem Blattfla¨chenindex. Die u¨blicherweise vorhandenen ra¨umlichen Unterschiede in den
Quell- und Senkensta¨rken fu¨hren aber dazu, dass anders als fu¨r das oben entworfene Idealbild
eines unendlich ausgedehnten horizontal homogenen Untergrunds, die Ergebnisse von Messun-
gen der Austauschflu¨sse u¨ber der Erdoberfla¨che stark von dem Ort der Messung abha¨ngen.
Daher stellt sich immer die Frage, fu¨r welchen Untergrund die gemessenen Austauschflu¨sse tat-
sa¨chlich repra¨sentativ sind. Gerade im Falle einer stark inhomogenen Quellsta¨rkenverteilung ist
es daher wichtig den Footprint der Messung zu bestimmen (Markkanen, 2004). Die Information
u¨ber die Quellgebietsfla¨che erlaubt eine Interpretation von Messungen und gibt an, fu¨r welches
Kompositum von Untergru¨nden der gemessene Fluss repra¨sentativ ist (Foken, 2003). Ist nur
ein Oberfla¨chentyp in der Quellgebietsfla¨che enthalten, so kann die Messung als repra¨sentativ
fu¨r diesen Oberfla¨chentyp betrachtet werden. Dabei ist die Bestimmung der Austauschflu¨sse
fu¨r einzelne Oberfla¨chentypen die Basis fu¨r die Entwicklung von Modellen, beispielsweise zur
Beschreibung des Austausches der Treibhausgase zwischen Erde und Atmospha¨re, die dann
in gro¨ßerskaligen Klimamodellen zur Verbesserung der Vorhersagen der ku¨nftigen Klimaent-
wicklung eingesetzt werden ko¨nnen. Verla¨sslichere Klimaprognosen werden dabei helfen, den
Druck auf die Politik zu erho¨hen, um zu festen Vereinbarungen zum Schutz des Weltklimas
und zur Begrenzung der Klimaerwa¨rmung als Nachfolgevereinbarungen zum Kyoto-Protokoll
zu kommen.
Das Quellgebiet eines Flusses ha¨ngt von der Ho¨he des Messniveaus (siehe z.B. Abbildung
3.2) und der Rauhigkeit der unterhalb des Messortes liegenden Erdoberfla¨che ab, wie von Le-
clerc und Thurtell (1990) gezeigt wurde. Daneben u¨ben aber auch meteorologische Bedingun-
gen (Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Turbulenzintensita¨t und atmospha¨rische Schichtung)
einen großen Einfluss auf die Zusammensetzung des Quellgebietes einer Messung aus (Vesala
et al., 2008). Eine eingehende Diskussion der Abha¨ngigkeit der Footprintfunktion von der atmo-
spha¨rischen Schichtung findet sich in Kljun et al. (2002). U¨ber inhomogenem Untergrund wird
neben der Information u¨ber den Footprint der Messung auch eine Information u¨ber die ra¨um-
liche Verteilung der Quellsta¨rken des gemessenen Flusses beno¨tigt, um zu einer vollsta¨ndigen
Interpretation des gemessenen Flusses zu kommen. So ko¨nnten beispielsweise mit Informationen
u¨ber die Footprints von Messungen in zwei Ho¨hen, Differenzen zwischen den gemessenen Flu¨s-
sen in den beiden Ho¨hen mo¨glicherweise auf die Beeinflussung der Messung in der oberen Ho¨he
durch einen zweiten Oberfla¨chentyp zuru¨ckzufu¨hren sein. Vertikale Flussdivergenzen wa¨ren da-
mit auf horizontale Gradienten der Austauschflu¨sse zuru¨ckzufu¨hren (Foken, 2003). Entsprechen-
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Abbildung 3.2: Abha¨ngigkeit des Footprints von der Ho¨he des Messniveaus illustriert am Beispiel der Kon-
zentrationsfootprints fu¨r Messho¨hen von 3, 5 m (links) und 13, 5 m (rechts) in der in Artikel II vorgestellten
simulierten stabilen Grenzschicht. Die Footprints sind mit dem Maximum des Konzentrationsfootprints fu¨r die
jeweilige Messho¨he normiert.
de Korrekturverfahren ko¨nnen zu einer Vereinheitlichung der Ergebnisse von Flussmessungen
mit verschiedenen Messmethoden fu¨hren, wie z.B. von Reth et al. (2005) gezeigt wurde.
Footprints ko¨nnen mit den heute verfu¨gbaren Methoden sowohl fu¨r die Messungen von Flu¨s-
sen als auch fu¨r die Messungen von Konzentrationen von passiven Skalaren bestimmt werden.
Eine Schwierigkeit fu¨r die Bestimmung von Footprints fu¨r gemessene Impulsflu¨sse und Wa¨r-
mestro¨me ist, dass die Footprintfunktion f in Gleichung (3.1) fu¨r nicht passive Skalare eine
Funktion in Abha¨ngigkeit von der Quellsta¨rke ist (Schmid, 2002).
Die Quellgebiete von Konzentrationsmessungen sind gro¨ßer als die Quellgebiete von Fluss-
messungen, da Quellen eines passiven Skalars nur positiv zur Konzentration an einem bestimm-
ten Ort beitragen ko¨nnen, wa¨hrend je nachdem ob eine aus einer Quelle resultierende Fluss-
beimengung den Sensor in einem Aufwind- oder in einem Abwind passiert, ein positiver oder
negativer Beitrag zum Gesamtfluss erhalten werden kann.
Zur Bestimmung der Footprints und Quellgebiete von Messungen sind im Wesentlichen seit
Beginn der 90er Jahre des vorigen Jahrhunderts eine Reihe verschiedener Ansa¨tze verfolgt wor-
den. So wurden analytische Modelle zur Bestimmung von Footprints entwickelt. Es wurden
Lagrangesche stochastische Modelle zur Ermittlung von Footprints verwendet und es gab Foot-
printbestimmungen sowohl mit Hilfe von turbulenzauflo¨senden Grobstruktursimulationsmodel-
len als auch mit Reynolds-gemittelten Modellen, in denen die Turbulenz vollsta¨ndig parametri-
siert wurde. Relativ neu sind Ansa¨tze, wonach, basierend auf den mit Lagrangeschen stochas-
tischen Modellen berechneten Footprints, Parametrisierungen zur Ermittlung von Footprints
entwickelt werden. Dabei werden analytische Funktionen in Abha¨ngigkeit von Parametern wie
Messho¨he, mittlerem Horizontalwind und Turbulenzintensita¨t an die Ergebnisse Lagrangescher
stochastischer Footprintmodelle angepasst. Diese neue Art von analytischen Footprintmodellen
ist dann aber vollsta¨ndig darauf angewiesen, dass bereits die Ergebnisse der zur Ableitung von
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analytischen Beziehungen fu¨r die Footprintfunktion verwendeten Lagrangeschen stochastischen
Footprintmodelle korrekte Berechnungen von Footprints liefern.
In den folgenden Unterkapiteln soll eine kurze Einfu¨hrung in die verschiedenen Verfahren
zur Bestimmung von Footprints gegeben werden, wobei der Fokus auf der Darstellung der
Unzula¨nglichkeiten, aber auch auf den bisher noch nicht ausgescho¨pften Potenzialen der ver-
schiedenen Modelle liegen wird. Eine ausfu¨hrlichere U¨bersicht u¨ber den aktuellen Stand auf
dem Gebiet der Footprintmodellierung kann den Artikeln von Schmid (2002) und Vesala et al.
(2008) entnommen werden.
3.2 Methoden zur Bestimmung von Footprints
3.2.1 Analytische Footprintmodelle
Unter bestimmten Voraussetzungen ko¨nnen analytische Lo¨sungen der Transportgleichung oder
Advektions-Diffusionsgleichung eines passiven Skalars erhalten werden. Zu den Voraussetzun-
gen geho¨rt beispielsweise, dass die Stro¨mung in der die Ausbreitung des passiven Skalars erfolgt,
horizontal homogen ist und dass die turbulente Diffusion des passiven Skalars in Stro¨mungsrich-
tung vernachla¨ssigbar gegenu¨ber der Advektion ist. Analytische Footprintmodelle bestimmen
den Footprint einer Messung aus der analytischen Lo¨sung der Transportgleichung. Es wird also
zuna¨chst das mittlere Konzentrationsfeld, das aus der Freisetzung eines passiven Skalars an einer
kontinuierlichen Punktquelle in eine turbulente Stro¨mung resultiert, bestimmt. Aus dem berech-
neten Konzentrationsfeld ko¨nnen dann Informationen u¨ber die Footprints von Konzentrations-
und Flussmessungen in beliebigen Ho¨hen innerhalb der Prandtlschicht gewonnen werden.
Ein erstes analytisches Footprintmodell entwickelten Schuepp et al. (1990), die mit dieser
Studie auch den Begriff des Flussfootprints pra¨gten. Mit dem analytischen Footprintmodell von
Horst (1999) steht ein analytisches Footprintmodell zur Verfu¨gung, dass auch bei anderer als
neutraler Schichtung verwendet werden kann und Variationen der mittleren Windgeschwindig-
keit mit der Ho¨he beru¨cksichtigt. Die Anwendung der analytischen Modelle bleibt aber auf die
Berechnung von Footprints fu¨r Messungen in der Prandtlschicht beschra¨nkt, da die analyti-
schen Lo¨sungen der Transportgleichung unter Beru¨cksichtigung der Beziehungen der Monin-
Obukhovschen A¨hnlichkeitstheorie hergeleitet worden sind. Alle analytischen Footprintmodelle
machen Gebrauch von der Annahme der invertierten Schadstoffwolke (engl. inverted plume as-
sumption) (Schmid, 2002). Abbildung 3.3 zeigt eine Illustration der Annahme der invertierten
Schadstoffwolke. Die Annahme der invertierten Schadstoffwolke geht von einer Analogie zwi-
schen der sich stromaufwa¨rts eines Messsensors gelegenen Einflusszone der Messung und der
Entwicklung einer virtuellen Schadstoffwolke ausgehend von einer an der horizontalen Position
des Messsensors aber in Quellho¨he gelegenen Punktquelle aus. In die analytische Lo¨sung der
Transportgleichung geht also die Annahme ein, dass das passive Skalar an nur einer einzigen
Punktquelle freigesetzt wird. Aus der Konzentrationsverteilung, die aus der Freisetzung aus der
Punktquelle resultiert, kann dann durch Koordinatentransformation eine Information u¨ber den
Footprint fu¨r eine Messposition erhalten werden. Die analytischen Modelle sind somit nur bei
Vorliegen horizontal homogener Turbulenz verwendbar. Turbulente Diffusion in Stro¨mungsrich-
tung wird bei den analytischen Modellen vernachla¨ssigt, so dass sie Quellgebiete liefern, die
vollsta¨ndig stromaufwa¨rts vom Messsensor liegen. Diese Annahme kann bei hoher Turbulenzin-
tensita¨t, z.B. in einer stark konvektiv gepra¨gten atmospha¨rischen Grenzschicht, zu deutlichen
Fehlern in der Bestimmung des Quellgebiets einer Messung, insbesondere aber auch in der Lage
des Maximums der Footprintfunktion fu¨hren (Schmid, 2002), wie auch in Artikel II deutlich
wird. Dort werden na¨mlich die Ergebnisse von Footprintmodellen, die die turbulente Diffusion
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Abbildung 3.3: Schematische Darstellung zur Annahme der invertierten Schadstoffwolke nach Schmid und
Oke (1990b). Unter der Voraussetzung einer horizontal homogenen Stro¨mung kann die Footprintfunktion fc fu¨r
eine Messung am Ort (x = 0,z = zs) aus einer Invertierung der Windrichtung und anschließender Berechnung
der Konzentrationsverteilung C ′ fu¨r eine virtuelle Quelle in Quellho¨he direkt unterhalb des Messgera¨tes erhalten
werden.
in Stro¨mungsrichtung vernachla¨ssigen, mit den Ergebnissen der im Rahmen dieses Promotions-
vorhabens entwickelten Footprintbestimmungsmethode, bei der die turbulente Diffusion auch
in Stro¨mungsrichtung beru¨cksichtigt wird, verglichen. Fu¨r die Geschwindigkeitsschwankungen
quer zur Stro¨mungsrichtung wird in den analytischen Modellen eine gaußfo¨rmige Verteilung
angenommen.
Analytische Footprintmodelle beinhalten eine stark vereinfachte Physik der Ausbreitung ei-
nes passiven Skalars in einer turbulenten Stro¨mung, um eine mo¨glichst große mathematische
Einfachheit zu gewinnen. Hintergrund ist, dass unter relativ geringem Rechenaufwand Foot-
printinformationen erhalten werden sollen. Damit sind die analytischen Footprintmodelle von
großer Bedeutung fu¨r routinema¨ßige Footprintbestimmungen, die z.B. auch auf Laptops vor
Ort wa¨hrend der Durchfu¨hrung oder Planung von Messexperimenten erfolgen ko¨nnen sollen.
Eine relativ neue und deutlich andere Art von analytischen Footprintmodellen haben erst-
mals Hsieh et al. (2000) beschrieben. Sie verwendeten eine sogenannte Hybridmethode, bei der
eine analytische Lo¨sung an Ergebnisse eines Lagrangeschen stochastischen Footprintmodells
angepasst wurde. Somit wurde eine explizite algebraische Beziehung zur Berechnung von Foot-
prints erhalten. Auch Kljun et al. (2004) entwickelten ein solches Hybridmodell. Hybridmodelle
verbinden die Vorteile der den Lagrangeschen stochastischen Modellen zugrunde liegenden kom-
plexeren Physik mit dem relativ geringen Rechenzeitbedarf eines herko¨mmlichen analytischen
Footprintmodells. Allerdings bleibt die Verwendbarkeit von Hybridmodellen auf solche Flussre-
gime beschra¨nkt, fu¨r die zuvor auch tatsa¨chlich eine Anpassung einer analytischen Funktion an
Ergebnisse eines Lagrangeschen stochastischen Modells erfolgt ist. Zudem ist bei der Verwen-
dung der Ergebnisse dieser neuartigen analytischen Modelle auch zu beru¨cksichtigen, dass selbst
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die Validierung der zu ihrer Ableitung verwendeten Lagrangeschen stochastischen Modelle noch
weitgehend aussteht.
3.2.2 Lagrangesche stochastische Footprintmodelle
Eine Alternative zu den analytischen Footprintmodellen steht mit der Gruppe der Lagrange-
schen stochastischen Footprintmodelle zur Verfu¨gung. Die Grundannahme der Lagrangeschen
stochastischen Modelle ist, dass die Dispersion eines passiven Skalars in einer turbulenten Stro¨-
mung durch die Berechnung der Trajektorien einer endlichen Zahl von Partikeln, die an den
Quellen des passiven Skalars freigesetzt werden, bestimmt werden kann (Schmid, 2002). Die
Grundgleichung zur Bestimmung der zeitlichen Verlagerung eines Partikels ist
d ~XL = ~VLdt, (3.2)
wobei ~XL die Position und ~VL die Geschwindigkeit des Partikels (oder Lagrangesche Geschwin-
digkeit) bezeichnen. Die Lagrangesche Geschwindigkeit in einer turbulenten Stro¨mung wird u¨b-
licherweise u¨ber eine stochastische Differentialgleichung, die sogenannte Langevin-Gleichung,
die die Inkremente der Lagrangeschen Geschwindigkeiten fu¨r Markov-Prozesse erster Ordnung
beschreibt, bestimmt (z.B. Wilson und Sawford, 1996):
d ~VL = ~a(t, ~XL, ~VL)dt+BL(t, ~XL, ~VL)d~ξ. (3.3)
~a ist ein Vektor und BL ist eine 3× 3-Matrix. Die Komponenten von ~a und BL bestehen aus
nicht-linearen Funktionen. ~a und BL sind vom Ort, von der Zeit und von der Geschwindigkeit
eines Partikels abha¨ngig. Die Komponenten von d~ξ sind die Inkremente eines Wiener Prozes-
ses, d.h. eines gaußverteilten Zufallsprozesses. Die Komponenten von d~ξ sind jeweils unabha¨ngig
von den Komponenten in den zwei anderen Raumrichtungen und die Komponenten sind da-
ru¨ber hinaus auch zeitlich unabha¨ngig voneinander (Weil et al., 2004). Desweiteren besitzen die
Komponenten von d~ξ jeweils einen verschwindenden Mittelwert und eine Varianz dt (Reynolds,
1998). Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (3.3) ist der sogenannte determi-
nistische Term der Langevin-Gleichung. Er stellt eine Kopplung der Partikelgeschwindigkeiten
zwischen zwei aufeinanderfolgenden Zeitschritten sicher. Der zweite Term ist der sogenannte
stochastische Term, der den unkorrelierten zufa¨lligen Beitrag zur Beschleunigung der Partikel
widerspiegelt.
Die korrekte Formulierung von ~a und BL ist der kritische Teil bei der Entwicklung eines
Lagrangeschen stochastischen Modells. Es mu¨ssen fu¨r ~a und BL Lo¨sungen gefunden werden,
die die stochastische Natur des Turbulenzfeldes beru¨cksichtigen. Gleichzeitig muss die Formu-
lierung des Lagrangeschen stochastischen Modells auch einen Driftkorrekturterm enthalten, der
sicherstellt, dass eine gut durchmischte Partikelverteilung auch im weiteren zeitlichen Verlauf
gut durchmischt erhalten bleibt und es somit mit der Zeit nicht zu einer Ansammlung von
Partikeln in bestimmten Bereichen der Grenzschicht kommt. Dies ist das von Thomson (1987)
formulierte Hauptkriterium fu¨r Lagrangesche stochastische Modelle, die sogenannte Bedingung
guter Durchmischung (engl. well-mixed condition). ~a und BL werden u¨blicherweise aus der
Haushaltsgleichung der Eulerschen Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion fu¨r die Geschwindigkeits-
komponenten, der Fokker-Planck-Gleichung (z.B. Rodean, 1996; Wilson und Sawford, 1996;
Weil et al., 2004) gewonnen. Alle Berechnungen eines Lagrangeschen stochastischen Modells
basieren auf extern vorgegebenen Turbulenzstatistiken, d.h. wa¨hrend die analytischen Model-
le ausschließlich fu¨r spezielle Sa¨tze von Turbulenzstatistiken hergeleitet worden sind, sind die
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Lagrangeschen stochastischen Modelle prinzipiell rein mathematische Beschreibungen, die re-
lativ flexibel fu¨r Footprintbestimmungen mit sehr unterschiedlichen Turbulenzcharakteristiken
eingesetzt werden ko¨nnen. Viele Modelle erfu¨llen zwar die Bedingung guter Durchmischung
von Thomson (1987) nur fu¨r ein bestimmtes Turbulenzregime (Vesala et al., 2008), es existie-
ren aber durchaus auch stochastische Lagrangesche Modelle, die fu¨r einen weiten Bereich von
Schichtungsbedingungen in der atmospha¨rischen Grenzschicht Verwendung finden ko¨nnen (z.B.
Kljun et al., 2002).
Im Gegensatz zu den analytischen Footprintmodellen sind Lagrangesche stochastische Foot-
printmodelle grundsa¨tzlich auch dazu in der Lage, nicht-gaußfo¨rmige, inhomogene Turbulenz
bei der Footprintbestimmung zu beru¨cksichtigen. War eine Beru¨cksichtigung der turbulenten
Diffusion in Stro¨mungsrichtung in den analytischen Modellen ausgeschlossen, so stellt sie fu¨r
Lagrangesche stochastische Modelle kein grundsa¨tzliches Problem dar. Schmid (2002) berich-
tet, dass die Nichtberu¨cksichtigung der turbulenten Diffusion in Stro¨mungsrichtung dazu fu¨hrt,
dass die Lage des Maximums der Footprintfunktion zu weit stromaufwa¨rts berechnet wird, was
Schmid (2002) damit begru¨ndet, dass die Diffusion in gewissem Maße der Advektion entge-
genwirkt (siehe hierzu auch Artikel II). Ein Problem der Lagrangeschen stochastischen Foot-
printmodelle ist, dass fu¨r dreidimensionale turbulente Stro¨mungen keine eindeutige Lo¨sung der
Fokker-Plank-Gleichung existiert (Sabelfeld und Kurbanmuradov, 1998; Vesala et al., 2008),
wa¨hrend fu¨r eindimensionale turbulente Stro¨mungen die Lo¨sung der Fokker-Planck-Gleichung
eindeutig ist. Eine Diskussion des Eindeutigkeitsproblems findet sich in den Arbeiten von Kur-
banmuradov et al. (1999, 2001) und Kurbanmuradov und Sabelfeld (2000).
Ein wichtiger Vorteil der Lagrangeschen stochastischen Footprintmodelle im Vergleich zu
den analytischen Footprintmodellen ist die Mo¨glichkeit, das Modellgebiet in der Vertikalen in
mehrere Schichten mit unterschiedlichen Flussstatistiken aufteilen zu ko¨nnen (siehe z.B. Baldoc-
chi, 1997; Rannik et al., 2000, 2003). So ist die Verwendbarkeit der Lagrangeschen stochastischen
Footprintmodelle anders als die der analytischen Footprintmodelle auch nicht ausschließlich auf
Footprintbestimmungen fu¨r Messungen innerhalb der Prandtlschicht beschra¨nkt (siehe z.B.
Rannik et al., 2000). Lagrangesche stochastische Footprintmodelle sind prinzipiell auch dazu in
der Lage Footprints fu¨r gemessene Gro¨ßen zu bestimmen, deren Quellen vertikal verteilt sind
(Rannik et al., 2003).
Die meisten Lagrangeschen stochastischen Footprintmodelle werden im Vorwa¨rtsmodus be-
trieben (z.B. Leclerc und Thurtell, 1990; Baldocchi, 1997; Rannik et al., 2000, 2003), d.h. nach
der Partikelposition zum Zeitpunkt t wird die Partikelposition zum Zeitpunkt t + dt (dt > 0)
berechnet. Die Partikel werden bei der Vorwa¨rtsmethode also prinzipiell an den Orten der Quel-
len eines passiven Skalars freigelassen und auf ihrem Weg zum Messort verfolgt. Vereinfachend
wird in diesen Modellen zumeist die Freisetzung von Partikeln aus einer einzigen Quelle simu-
liert. Die Footprints fu¨r einen festen Messort ko¨nnen dann unter Verwendung der Annahme
der invertierten Schadstoffwolke mit Hilfe einer Koordinatentransformation erhalten werden
(z.B. Schmid, 2002). Die Verwendung der Annahme der invertierten Schadstoffwolke ist aber
nur bei Vorliegen horizontal homogener und stationa¨rer Turbulenz mo¨glich, so dass die Ver-
wendung vieler Lagrangescher stochastischer Modelle im Vorwa¨rtsmodus a¨hnlich wie die der
analytischen Footprintmodelle auf sehr ideale Verha¨ltnisse beschra¨nkt ist. Dass aber im Vor-
wa¨rtsmodus betriebene Lagrangesche stochastische Footprintmodelle grundsa¨tzlich durchaus
auch fu¨r Footprintbestimmungen in heterogenem Gela¨nde geeignet sind, haben Luhar und Rao
(2004) gezeigt. Es reicht dann zur Bestimmung des Footprints von Punktmessungen allerdings
nicht mehr aus, die Ausbreitung von Partikeln aus einer einzigen Quelle zu berechnen, son-
dern um eine exakte U¨bereinstimmung mit den Verha¨ltnissen in der realen atmospha¨rischen
Grenzschicht zu erhalten, mu¨ssen eigentlich an jedem Ort, an dem in der Realita¨t Quellen des
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passiven Skalars vorhanden sind, auch im Modell Partikel freigesetzt werden. Anders als bei den
Footprintbestimmungen unter horizontal homogenen Bedingungen fließt auch nicht mehr jeder
Schnittpunkt einer Partikeltrajektorie mit dem Messniveau in die Footprintberechnung ein.
Nur wenn ein Partikel den Messsensor tatsa¨chlich passiert, darf es fu¨r die Footprintberechnung
beru¨cksichtigt werden. Aufgrund dieser Tatsachen wird offensichtlich, dass Footprintbestim-
mungen mit einem im Vorwa¨rtsmodus betriebenen Lagrangeschen stochastischen Modell unter
horizontal heterogenen Bedingungen die Berechnung von wesentlich mehr Partikeltrajektorien
erfordern als unter horizontal homogenen Bedingungen. Eine ausfu¨hrliche Beschreibung, dass
tatsa¨chlich (zumindest fu¨r idealisierte Fa¨lle) und wie konkret mit Hilfe eines im Vorwa¨rtsmodus
beschriebenen Lagrangeschen stochastischen Modells Footprintbestimmungen erfolgen ko¨nnen,
gibt Artikel II. Die Footprintbestimmung erfolgt dabei allerdings fu¨r Messungen mit einem
fla¨chenhaften Sensor als Na¨herung des Footprints fu¨r Messungen mit einem Punktsensor. Die-
se Na¨herung ist aber insofern berechtigt, als dass reale Sensoren natu¨rlich auch immer eine
endliche Ausdehnung besitzen.
In den letzten Jahren wurden auch versta¨rkt Bemu¨hungen unternommen (z.B. Flesch et al.,
1995; Flesch, 1996; Kljun et al., 2002) Lagrangesche stochastische Modelle zu entwickeln, die
im Ru¨ckwa¨rtsmodus betrieben werden, d.h. nach der Partikelposition zum Zeitpunkt t wird
die Partikelposition zum Zeitpunkt t − dt (dt > 0) berechnet. Bei dieser Art von Lagrange-
schen stochastischen Modellen werden die Partikel am Messort gestartet und dann bis zu ihren
Quellpositionen zuru¨ckverfolgt. Die Ru¨ckwa¨rtsmodelle haben den Vorteil, dass alle gerechneten
Partikelbahnen den Messort auch wirklich passieren. Bei den Vorwa¨rtsmodellen ist dies na¨-
herungsweise nur bei Gu¨ltigkeit der Annahme der invertierten Schadstoffwolke der Fall, denn
dann werden alle Schnittpunkte von Partikeltrajektorien mit der Messho¨he zu Messorten. Die
Annahme der invertierten Schadstoffwolke besitzt aber nur bei horizontaler Homogenita¨t und
Stationarita¨t der turbulenten Stro¨mung Gu¨ltigkeit. Die Ru¨ckwa¨rtsmodelle basieren im Prinzip
auf denselben Gleichungen wie die Vorwa¨rtsmodelle, es ist lediglich das Vorzeichen eines Terms
in der Fokker-Planck-Gleichung zu vera¨ndern (Flesch et al., 1995) und eine simple lineare Ko-
ordinatentransformation durchzufu¨hren, so dass t→ t′, wobei t′ = T0 − t und T0 eine beliebige
Konstante ist.
Ein wichtiger Unterschied zwischen den Vorwa¨rts- und den Ru¨ckwa¨rtsmodellen liegt in der
Menge des passiven Skalars, das ein einzelnes Partikel transportiert. Bei den Vorwa¨rtsmodellen
tra¨gt jedes Partikel dieselbe Masse des passiven Skalars. Gibt die Quellsta¨rke Q0 an, wieviel
Kilogramm eines passiven Skalars pro Fla¨chen- und Zeiteinheit freigesetzt werden, so wird jedes
Partikel (also auch das i-te Partikel) bei der Freisetzung aus einer Quelle mit der Ausdehnung
δa an der Stelle ~XL0 in einem Vorwa¨rtsmodell mit der Masse
δmi = δm( ~XL0) =
Q0
N
δaδt (3.4)
bestu¨ckt, wenn insgesamt N Partikel wa¨hrend eines Zeitschritts δt an dieser Quelle freigesetzt
werden (Schmid, 2002).
Bei den Ru¨ckwartsmodellen werden die Partikel hingegen als individuelle Fluidelemente
betrachtet, die unterschiedliche Mengen des passiven Skalars enthalten. Die einzelnen Fluid-
elemente mu¨ssen nicht notwendigerweise mit Masse bestu¨ckt sein. Erst wenn der Weg eines
einzelnen Partikels zu einer Quelle des passiven Skalars zuru¨ckverfolgt werden kann, erfolgt
eine Zuweisung einer Masse zu dem Partikel. Befindet sich das i-te Partikel u¨ber eine Zeit τi im
Bereich einer Quelle mit der volumetrischen Quellsta¨rke S0( ~XL), so wird das Partikel mit der
Masse
δmi = S0( ~XL)τiδV (3.5)
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bestu¨ckt, wobei δV das Volumen des Quellgebiets bezeichnet. Fu¨r eine Quelle an der Erdober-
fla¨che mit der Quellsta¨rke Q0 = S0dz kann die Aufenthaltszeit des Partikels im Quellbereich mit
Hilfe der sogenannten Touchdowngeschwindigkeit (von engl.
”
to touchdown“: aufsetzen, landen)
ausgedru¨ckt werden als:
τi =
2dz
|W Ti |
. (3.6)
Der Faktor 2 ist auf die Reflexion am Erdboden zuru¨ckzufu¨hren, die praktisch zu einem zwei-
fachen Durchfliegen der infinitesimalen Quellausdehnung dz in zwei unterschiedlichen Rich-
tungen fu¨hrt. Die Ladung eines Partikels ist im Ru¨ckwa¨rtsmodell also antiproportional zur
Touchdowngeschwindigkeit.
Aus Vorwa¨rtsmodellen kann die mittlere Konzentration eines passiven Skalars an einem Ort
(x, y, z), die sich nach der kontinuierlichen Freisetzung eines passiven Skalars in einer Fla¨chen-
quelle mit der Quellsta¨rke Q0 ergibt, bestimmt werden als
C =< c(x, y, z) >=
1
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
1
|Wij|Q0(x−Xij, y − Yij). (3.7)
Hierbei steht ni fu¨r die Anzahl von Schnittpunkten einer Partikeltrajektorie i mit der Mess-
ho¨he z;Wij, Xij und Yij stehen fu¨r die Vertikalkomponente der Partikelgeschwindigkeit und die
Koordinaten des Aufenthaltsorts des Partikels i im Moment der j-ten Passage des Messniveaus.
Gleichung (3.7) ist bereits eine Spezialform der Gleichung zur Ermittlung der Konzentration
eines passiven Skalars, da sie in dieser Form nur unter der Annahme horizontaler Homogenita¨t
Gu¨ltigkeit besitzt. Es wird angenommen, dass alle Partikel an einer Quellposition, na¨mlich dem
Ursprung des Koordinatensystems freigesetzt werden. Der Beitrag einer Quelle zur Konzentra-
tionsmessung ha¨ngt hier nur von dem Abstand zwischen Quelle und Messort ab. Der mittlere
Fluss kann entsprechend ermittelt werden als
F =< w(x, y, z)c(x, y, z) >=
1
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
Wij
|Wij|Q0(x−Xij, y − Yij). (3.8)
Nach Vesala et al. (2008) lautet der Zusammenhang zwischen der mittleren Konzentration C
und dem Konzentrationsfootprint fC dann
fC =
1
Q0
∂2C
∂x∂y
. (3.9)
Der Zusammenhang zwischen dem mittleren Fluss F und dem Flussfootprint fF ergibt sich
ganz analog als
fF =
1
Q0
∂2F
∂x∂y
. (3.10)
Zu beachten ist, dass diese Gleichungen fu¨r die Footprintfunktionen auch aus der grundle-
genden Footprintdefinition von Pasquill und Smith (1983) (Gleichung 3.1) erhalten werden
ko¨nnen, wenn die ra¨umlich variable Quellsta¨rke des passiven Skalars in Gleichung (3.1) durch
eine horizontal homogene Quellsta¨rke Q0 ersetzt wird. Die im Rahmen des hier neu entwickel-
ten Verfahrens zur Bestimmung der Footprints von gemessenen Flu¨ssen bzw. Konzentrationen
eines passiven Skalars aus den Ausgaben eines im Vorwa¨rtsmodus betriebenen Lagrangeschen
stochastischen Modells verwendeten Algorithmen werden ausfu¨hrlich in Artikel II erla¨utert.
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Die mittlere Konzentration kann mit Hilfe eines Ru¨ckwa¨rtsmodells bestimmt werden als
C =< c(x, y, z) >=
2
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
1
|W Tij |
Q0(Xij, Yij), (3.11)
wa¨hrend der mittlere Fluss erhalten werden kann als
F =< w(x, y, z)c(x, y, z) >=
2
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
Wi
|W Tij |
Q0(Xij, Yij). (3.12)
Hierbei ist Wi die Vertikalkomponente der Geschwindigkeit des i-ten Partikels bei der Freiset-
zung am eigentlichen Messort undW Tij ist die Touchdowngeschwindigkeit des i-ten Partikels bei
seinem j-ten Aufenthalt im Quellbereich. Diese Formeln beinhalten keinerlei Annahmen u¨ber
die horizontale Homogenita¨t der turbulenten Stro¨mung. Die Konzentrations- und Flussfoot-
prints ko¨nnen dann wiederum aus dem Konzentrations- bzw. Flussfeld u¨ber die Formeln (3.9)
bzw. (3.10) bestimmt werden. Als kritisch gilt bei den im Ru¨ckwa¨rtsmodus betriebenen La-
grangeschen Modellen die korrekte Initialisierung der Partikelgeschwindigkeit bei Simulations-
beginn am Messort. Kljun et al. (2002) bestimmten eine geeignete Initialisierung der Partikelge-
schwindigkeiten u¨ber ein Vorlauf- oder Spin-up-Verfahren, bei dem eine gewisse Zeit lang zwar
Partikelgeschwindigkeiten nach den Gleichungen des Lagrangeschen Modells bestimmt werden,
aber keine Verlagerung der Partikel erfolgt. Ein weiteres Problem der Ru¨ckwa¨rtsmodelle ist,
dass der Quotient aus Vertikalgeschwindigkeit am Messort und Touchdowngeschwindigkeit in
die Berechnung des Flussfootprints einfließt, so dass es ha¨ufig zu unnatu¨rlichen Maxima der
Footprintfunktion fu¨r solche Quellbereiche kommt, aus denen wenige Partikel der am Messort
registrierten Partikel stammen. Kljun et al. (2002) wendeten daher einen Gla¨ttungsoperator auf
das von ihnen bestimmte Footprintfeld an. Wie durch die Kooperationspartner von der Univer-
sita¨t Bayreuth, mit denen es im Rahmen der Arbeiten zur Promotion zu einer Zusammenarbeit
kam, in Artikel III gezeigt wird, ist die Anwendung des Gla¨ttungsoperators aber nicht trivi-
al, da die Gefahr besteht, dass auch physikalisch relevante Strukturen der Footprintfunktion,
insbesondere bei der Betrachtung zweidimensionaler Footprints weggemittelt werden. Ein Teil
des Vorteils der Ru¨ckwa¨rtsmodelle, dass die Verlagerung von weniger Partikeln als in den Vor-
wa¨rtsmodellen berechnet werden muss, da sichergestellt ist, dass alle Partikel auch wirklich
den Messort durchfliegen, geht also durch die ho¨here Anfa¨lligkeit des Ru¨ckwa¨rtsmodells fu¨r
statistisches Rauschen im Prinzip wieder verloren.
Die Lagrangeschen stochastischen Footprintmodelle besitzen, wie oben beschrieben, grund-
sa¨tzlich zwar einen weitaus gro¨ßeren Anwendungsbereich als die analytischen Footprintmodelle.
Allerdings ist ein Lagrangesches Footprintmodell auch immer nur so gut wie die Parametri-
sierungen, die in ihm zur Beschreibung der turbulenten Stro¨mung verwendet werden. Allge-
mein gu¨ltige Parameterisierungen zur Beschreibung turbulenter Stro¨mungen u¨ber horizontal
heterogenem Untergrund stehen nicht zur Verfu¨gung, so dass auch den Ergebnissen der kon-
ventionellen Lagrangeschen Footprintmodelle trotz aller Vorteile gegenu¨ber den analytischen
Footprintmodellen nur eingeschra¨nktes Vertrauen entgegengebracht werden darf.
Ein weiterer Nachteil der Lagrangeschen stochastischen Modelle ist ihr im Vergleich zu den
analytischen Modellen relativ großer Rechenzeitbedarf. Dies fu¨hrte, wie oben beschrieben, zur
Ableitung von einfachen analytischen Beziehungen aus den Ergebnissen von Lagrangeschen
Footprintmodellen durch Hsieh et al. (2000) und Kljun et al. (2004). Diese Hybridmodelle lie-
fern bei deutlich geringerem Rechenaufwand Informationen u¨ber die Footprints, die vergleichbar
sind mit denen eines konventionellen Lagrangeschen Modells. Allerdings muss zur Entwicklung
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des Hybridmodells immer erst eine Berechnung von Footprints mit einem konventionellen La-
grangeschen Modell fu¨r einen entsprechenden Satz von Eingangsparametern erfolgen, so dass
die Zeitersparnis eines Hybridmodells erst nach mehrmaliger Footprintberechnung fu¨r a¨hnliche
Sa¨tze von Eingabeparametern zum Tragen kommt.
3.2.3 Reynolds-gemittelte Modelle
Prinzipiell sind alle numerischen Modelle, die die Navier-Stokes-Gleichungen lo¨sen, dazu ge-
eignet, zur Berechnung der Ausbreitung von passiven Skalaren eingesetzt zu werden (Schmid,
2002). Damit sind sie dazu in der Lage, Informationen daru¨ber zu liefern, welchen Beitrag eine
Quelle an einem bestimmten Ort zur Konzentration oder zum Fluss des passiven Skalars an
einem bestimmten Messort liefert. Sie ko¨nnen daher auch fu¨r Footprintbestimmungen benutzt
werden. Eine Art von numerischen Modellen zur Lo¨sung der Navier-Stokes-Gleichungen sind die
Reynolds-gemittelten Modellen (engl. Reynolds averaged numerical Navier-Stokes simulation
(RANS) models). Als Lo¨sung werden keine Informationen u¨ber instantane Geschwindigkeits-
, Temperatur- und Konzentrationsfelder erhalten, sondern u¨ber die zeitlich gemittelten Felder
dieser Gro¨ßen. Die Mittelungszeit ist dabei so lang, dass die prognostizierten Felder keine turbu-
lenten Schwankungen mehr enthalten, das zeitliche Mittel also dem Ensemble-Mittel entspricht.
Der Einfluss der Turbulenz auf die Entwicklung der gemittelten Felder muss aber auch in RANS-
Modellen beru¨cksichtigt werden, denn die den RANS-Modellen zugrunde liegenden Gleichungen
enthalten Terme, in denen turbulente Flu¨sse eingehen. Die Beru¨cksichtigung der Turbulenz ge-
schieht in den RANS-Modellen komplett u¨ber Parametrisierungen. Die Verwendbarkeit von
RANS-Modellen fu¨r Footprintbestimmungen ist erst relativ spa¨t ausgenutzt worden. Sogachev
et al. (2002) pra¨sentierten erstmals, wie ein RANS-Modell Footprintinformationen liefern kann.
Sogachev und Lloyd (2004) beschrieben ausfu¨hrlich eine Methode, wie auch u¨ber inhomogenem
Untergrund mit Hilfe von RANS-Modellen Footprintinformationen erhalten werden ko¨nnen.
Die Methode der Footprintbestimmung u¨ber Reynolds-gemittelte Modelle hat den Nachteil,
dass auch sie abha¨ngig von der Qualita¨t der Parametrisierungen ist, mit denen in ihnen die
turbulenten Flu¨sse modelliert werden. Daru¨ber hinaus ist auch diese Methode relativ rechen-
aufwa¨ndig, gerade fu¨r Footprintbestimmungen in heterogenem Gela¨nde, da die Footprintbe-
stimmung nach der Methode von Sogachev und Lloyd (2004) hier die Lo¨sung von so vielen
prognostischen Gleichungen fu¨r passive Skalare erfordert, wie Quellgitterboxen vorhanden sind.
D.h. im Prinzip wird in der Methode von Sogachev und Lloyd (2004) eine Ausbreitungsrechnung
pro Quellvolumen durchgefu¨hrt und die resultierende Konzentration am Messort berechnet.
3.2.4 LES-Modelle
Eine andere Methode zur numerischen Lo¨sung der Navier-Stokes-Gleichungen ist die Methode
der Grobstruktursimulation oder LES. Die Methode der LES fu¨hrt zur expliziten Auflo¨sung
der großen Turbulenzelemente, die den Großteil der turbulenten kinetischen Energie enthalten
und fu¨r den Großteil des Transports von Wa¨rme, Impuls und Masse in der atmospha¨rischen
Grenzschicht verantwortlich sind. Die Auswirkung kleinskaliger Turbulenzelemente wird para-
metrisiert. Vesala et al. (2008) sehen den gro¨ßten Vorteil der LES bei der Footprintbestimmung
darin, dass die LES in vielen Fa¨llen die einzige Methode ist, um realistische Informationen
u¨ber eine turbulente Stro¨mung zu erhalten - die Grundvoraussetzung einer jeden Ausbreitungs-
rechnung. Nach Simulationen von konvektiven Grenzschichten (z.B. Schmidt und Schumann,
1989; Moeng und Sullivan, 1994) und Simulationen von turbulenten Stro¨mungen bei neutraler
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Schichtung (z.B. Moeng und Sullivan, 1994; Su et al., 1988), geho¨ren mittlerweile auch Simula-
tionen turbulenter Flu¨sse bei stabiler Schichtung (z.B. Kosovic und Curry, 2000; Beare et al.,
2006) zu den Standardanwendungen der LES. Die Simulation von turbulenten Stro¨mungen
u¨ber heterogenem Untergrund geho¨rt mittlerweile schon seit mehr als anderthalb Jahrzehnten
zu den Anwendungsbereichen der LES. Die simulierten Fa¨lle reichen dabei von konvektiven
Grenzschichten mit idealisierten, eindimensionalen Variationen des bodennahen Wa¨rmestroms
(z.B. Letzel und Raasch, 2003) bis hin zu Simulationen kompletter Tagesga¨nge fu¨r verschiede-
ne konvektive Grenzschichten u¨ber einem realen Untersuchungsgebiet (Uhlenbrock, 2006). Die
fortschreitende Entwicklung der Computertechnik mit immer leistungsfa¨higeren Massivparal-
lelrechnern hat Grobstruktursimulationen mit immer feineren Gitterauflo¨sungen ermo¨glicht.
Zusammen mit der Entwicklung entsprechender numerischer Techniken ist damit mittlerweile
auch die Simulation der turbulenten Durchstro¨mung von Pflanzenbesta¨nden (z.B. Kanda und
Hino, 1994; Watanabe, 2004) und sta¨dtischen Gebieten (z.B. Kanda et al., 2004b; Letzel, 2007)
mo¨glich geworden. Ein großer Nachteil der LES ist hingegen ihr enormer Rechenzeitbedarf, der
eine routinema¨ßige Bestimmung von Footprints mittels der LES-Methode momentan unmo¨glich
erscheinen la¨sst (Schmid, 2002). So wurde die LES auf dem Gebiet der Footprintbestimmung
bisher auch im Wesentlichen als Forschungs- und Entwicklungswerkzeug verwendet.
Bisher benutzten nur relativ wenige Studien die LES zum Zwecke der Footprintbestim-
mung. Hadfield (1994) verwendete die von einer Grobstruktursimulation berechneten Felder
der aufgelo¨sten und der subskaligen turbulenten kinetischen Energie, um ein im Vorwa¨rtsmo-
dus betriebenes Lagrangesches stochastisches Modell zu betreiben. Hadfield (1994) beobachtete
eine qualitative U¨bereinstimmung zwischen den von seinem Modell berechneten Footprints und
den Ergebnissen des analytischen Footprintmodells von Horst und Weil (1992).
Leclerc et al. (1997) berechneten Footprints direkt aus den von einem LES-Modell berechne-
ten Konzentrationsfeldern eines passiven Skalars. Die Ergebnisse ihres Eulerschen Ansatzes zur
Footprintberechnung verglichen sie mit den Ergebnissen des analytischen Modells von Horst und
Weil (1992), des Lagrangeschen stochastischen Modells von Leclerc und Thurtell (1990) sowie
mit den Footprints, die aus den Daten eines Tracerexperiments von Finn et al. (1996) abgeleitet
werden konnten. Leclerc et al. (1997) stellten zwar A¨hnlichkeiten zwischen den verschiedenen
Modellen und den experimentellen Footprints fest, sie beobachteten aber auch gro¨ßere Unter-
schiede fu¨r Messho¨hen nahe des Erdbodens. Diese Unterschiede wurden von Leclerc et al. (1997)
auf eine mangelnde Auflo¨sung der dominanten turbulenten Strukturen in der LES in der Na¨he
des Erdbodens geschoben. Nicht na¨her diskutiert wurde von Leclerc et al. (1997) die relativ
deutliche Differenz der Lage des Footprintmaximums zwischen den numerischen Modellen und
den Daten des Tracerexperiments. Diese offene Frage wird in Artikel II wieder aufgegriffen.
Cai und Leclerc (2007) speicherten in Absta¨nden von 50 s die dreidimensionalen Felder
der aufgelo¨sten Geschwindigkeiten und der subskaligen turbulenten kinetischen Energie eines
Grobstruktursimulationsmodells, um damit nach beendeter Grobstruktursimulation, im Vor-
wa¨rtsmodus und im Ru¨ckwa¨rtsmodus betriebene Lagrangesche Modelle mit dem Ziel der Foot-
printbestimmung fu¨r Konzentrationsmessungen anzutreiben.
Alle LES-Studien zu Footprintbestimmungen wurden bisher fu¨r Situationen mit horizontal
homogenen turbulenten Stro¨mungen durchgefu¨hrt. Die Footprints der LES-Modelle besta¨tigten
im Wesentlichen die Ergebnisse von analytischen und Lagrangeschen stochastischen Modellen.
Anwendungen der LES fu¨r Footprintbestimmungen in heterogenem Gela¨nde standen vor Beginn
der Arbeiten an der Promotion noch aus, obwohl die LES bereits seit langem, spa¨testens jedoch
seit der Studie von Shen und Leclerc (1995), erfolgreich zur Simulation turbulenter Stro¨mungen
u¨ber horizontal heterogenem Untergrund eingesetzt wird. In Artikel II wird nun erstmals eine
Anwendung der LES auf Footprintbestimmungen fu¨r Messungen in einem horizontal heterogen
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geheizten Gebiet gezeigt.
3.2.5 Probleme der konventionellen Footprintbestimmungsmethoden vor Beginn der Arbeiten
an der Promotion
Ein Vergleich der Ergebnisse von verschiedenen Footprintmodellen durch Kljun et al. (2003)
zeigte Unterschiede, obwohl in den verschiedenen Footprintmodellen a¨hnliche Eingabeparameter
zur Beschreibung der vorherrschenden Stro¨mungsverha¨ltnisse verwendet worden waren. Wenn
verschiedene Footprintmodelle schon unter den idealisierten Bedingungen der Studie von Kljun
et al. (2003) zu voneinander abweichenden Ergebnissen kommen, so ist offensichtlich, dass erst
recht eine Validierung von Footprintmodellen fu¨r natu¨rliche, nicht idealisierte atmospha¨rische
Bedingungen unbedingt notwendig ist. Leider stehen nur wenige Daten aus Feldexperimenten
zur Verfu¨gung, die fu¨r eine Validierung von Footprintmodellen geeignet sind. Vesala et al. (2008)
za¨hlen dazu im Wesentlichen die in Cooper et al. (2003), Finn et al. (1996), Leclerc et al.
(2003) und Leclerc et al. (1997) beschriebenen Experimente, deren Rohdaten u¨berdies auch
nicht der Allgemeinheit zuga¨nglich sind, wie die ergebnislosen Bemu¨hungen um die Rohdaten
des Tracerexperiments von Finn et al. (1996) im Rahmen der Arbeiten zu dieser Promotion
zeigten. Und selbst die zitierten Datensa¨tze sind laut Foken und Leclerc (2004) nicht fu¨r eine
Validierung von zweidimensionalen Footprints geeignet, sondern nur fu¨r die Validierung von
eindimensionalen, d.h. quer zum Wind aufintegrierten Footprints. Die Durchfu¨hrung weiterer
Validierungsexperimente ist daher laut Schmid (2002) und Foken und Leclerc (2004) unbedingt
wu¨nschenswert.
Die meisten Footprintmodelle sind fu¨r sehr idealisierte Bedingungen hergeleitet worden, die
in vielen Fa¨llen von den in Messexperimenten tatsa¨chlich herrschenden Zusta¨nden nicht erfu¨llt
sind. Neue Validierungsexperimente sollten fu¨r einen mo¨glichst weiten Bereich von atmospha¨-
rischen Schichtungen und gerade auch fu¨r solche Bedingungen durchgefu¨hrt werden, fu¨r die
die Bedingungen, die der Herleitung eines Footprintmodells zugrunde lagen, nicht erfu¨llt sind.
Mangels Alternativen werden Footprintmodelle heute na¨mlich ohnehin auch unter Bedingungen
eingesetzt, fu¨r die diese urspru¨nglich nicht hergeleitet worden waren. So werden beispielswei-
se auch Modelle, die Gebrauch von der Annahme der invertierten Schadstoffwolke machen,
also von einer horizontal homogenen turbulenten Stro¨mung ausgehen, zur Bewertung von Mes-
sungen in heterogenem Gela¨nde eingesetzt. Echte Bewa¨hrungsproben fu¨r die konventionellen
Footprintmodelle wa¨ren zum Beispiel Validierungen anhand von Daten von Messungen auf einer
Waldlichtung oder im Grenzbereich zwischen einer Wasser- und einer festen Landoberfla¨che.
Mit Hilfe so konzipierter Validierungsexperimente sollte eine Abscha¨tzung u¨ber die mo¨glichen
Fehler eines Modells bei der Abscha¨tzung des Footprints in heterogenem Gela¨nde gelingen. Be-
sonders interessant du¨rfte hierbei die Beantwortung der Frage sein, ob es zur Bestimmung von
Footprints in horizontal heterogenem Gela¨nde ausreichend ist, die Heterogenita¨t u¨ber die Vorga-
be von aus Aggregationsmodellen (Hasager und Jensen, 1999; Hasager et al., 2003) erhaltenen
Eingabeparametern unter Beibehaltung der Annahme einer horizontal homogenen Stro¨mung
zu beru¨cksichtigen oder ob auch eine explizite Beru¨cksichtigung von mo¨glicherweise durch die
Heterogenita¨t induzierten Stro¨mungsstrukturen notwendig ist.
Foken und Leclerc (2004) pla¨dieren fu¨r neue Tracerexperimente mit sowohl nicht natu¨rlich
als auch mit natu¨rlich vorkommenden Tracergasen zur Validierung von Footprintmodellen. In
U¨bereinstimmung mit Schmid (2002) sehen sie aber auch großes Potenzial in der LES-Methode
fu¨r eine Validierung von Footprintmodellen. LES-Modelle liefern realistische Stro¨mungsfelder in
einer ra¨umlichen und zeitlichen Auflo¨sung, die ein Feldexperiment nicht liefern kann. Daru¨ber
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hinaus hat die LES auch Vorteile gegenu¨ber neuen Feldexperimenten, was den zeitlichen und
den finanziellen Aufwand angeht, den es zu ihrer Durchfu¨hrung bedarf. Foken und Leclerc
(2004) sprechen sich daher fu¨r einen Vergleich von Footprintmodellen mit LES-Resultaten aus.
In Artikel III wird als erster Schritt einer Validierung zweier konventioneller Footprintmo-
delle mit Hilfe von Daten eines LES-Modells die Validierung der Modelle fu¨r einfache horizontal
homogene Stro¨mungen unter verschiedenen thermischen Schichtungen pra¨sentiert. Die Daten
des LES-Modells wurden dabei im Rahmen der Arbeiten an der Promotion produziert, wa¨hrend
die Entwicklung von grundlegenden Werkzeugen und Kriterien zum Vergleich der mit verschie-
denen Methoden bestimmten Footprints den Kooperationspartnern Frau Dr. Tiina Markkanen
und Herrn Prof. Dr. Thomas Foken von der Universita¨t Bayreuth oblag. Die entwickelten Ver-
gleichswerkzeuge und -kriterien sollen auch fu¨r ku¨nftige Validierungsexperimente in komple-
xeren Situationen Anwendung finden. Entsprechende LES-Daten fu¨r die dringend beno¨tigten
Validierungsexperimente in heterogenem Gela¨nde liegen nun nach Abschluss der Arbeiten an
der Promotion bereits vor, wie beispielsweise Artikel II oder den vorgestellten Beispielen im
Schlusskapitel dieser Arbeit entnommen werden kann.
Kapitel 4
Beschreibung des verwendeten
Grobstruktursimulationsmodells
4.1 Das Gleichungssystem zur Beschreibung atmospha¨rischer
Bewegungsvorga¨nge
Alle atmospha¨rischen Bewegungsvorga¨nge lassen sich durch ein Gleichungssystem beschreiben,
welches die Erhaltungsgleichungen fu¨r den Impuls oder die Navier-Stokes-Gleichungen
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die Massenerhaltungsgleichung oder Kontinuita¨tsgleichung
∂ρ
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= −∂ρuk
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, (4.2)
sowie den ersten Hauptsatz der Thermodynamik
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umfasst. Dabei sind ui die drei Komponenten des Geschwindigkeitsfelds, ijk ist der alternie-
rende Einheitstensor, fi = (0, 2Ω cos(φ), 2Ω sin(φ)) sind die Coriolisparameter mit der Winkel-
geschwindigkeit der Erde Ω = 2pi
24 h
und der geographischen Breite φ, p steht fu¨r den Luftdruck,
ρ ist die Luftdichte, g ist die Schwerebeschleunigung der Erde, δij ist das Kronecker-Symbol, µ
ist die Viskosita¨t oder der Za¨higkeitsbeiwert mit µ
ρ
= ν, wobei ν der molekulare Diffusionsko-
effizient fu¨r den Impuls ist. Θ ist die potentielle Temperatur und γ bezeichnet den molekularen
Wa¨rmeleitkoeffizienten. Werden zu diesen fu¨nf Gleichungen noch die diagnostische Beziehung
der Zustandsgleichung fu¨r ein ideales Gas
p = ρRLT (4.4)
und die Definitionsgleichung der potentiellen Temperatur
Θ = T
(
1000hPa
p
)RL
cp
(4.5)
hinzugefu¨gt, wobei cp die spezifische Wa¨rmekapazita¨t bei konstantem Druck und R die spezi-
fische Gaskonstante ist, so ist schließlich ein Gleichungssystem gefunden, das aus sieben Glei-
chungen fu¨r die sieben Gro¨ßen
• Komponente der Windgeschwindigkeit in x-Richtung u1 oder u,
• Komponente der Windgeschwindigkeit in y-Richtung u2 oder v,
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• Komponente der Windgeschwindigkeit in z-Richtung u3 oder w,
• Luftdruck p,
• aktuelle Temperatur T ,
• potentielle Temperatur Θ,
• und Luftdichte ρ
besteht. Aufgrund der Nichtlinearita¨t der Advektionsterme in den Erhaltungsgleichungen ist
eine analytische Lo¨sung dieses Gleichungssystems jedoch im Allgemeinen nicht mo¨glich. Das
oben aufgefu¨hrte Gleichungssystem ist nur in einer trockenen Atmospha¨re, d.h. in einer Atmo-
spha¨re, die vollkommen frei von Wasserdampf ist, vollsta¨ndig. Fu¨r die im Rahmen dieser Arbeit
durchgefu¨hrten und in den Artikeln I-III pra¨sentierten Simulationen wurde durchweg die An-
nahme einer trockenen Atmospha¨re gemacht. Die notwendigen Erweiterungen an dem oben
dargestellten Grundgleichungssystem, die zur Beru¨cksichtigung der Feuchte in der Atmospha¨re
notwendig sind, ko¨nnen zum Beispiel Schro¨ter (2003) entnommen werden.
4.2 Die Boussinesq-Approximation
Das im vorhergehenden Abschnitt aufgefu¨hrte Grundgleichungssystem beschreibt alle in ei-
ner trockenen Atmospha¨re vorkommenden Pha¨nomene. Ha¨ufig ist es mo¨glich das Grundglei-
chungssystem zu vereinfachen, wenn ein spezielles Pha¨nomen untersucht werden soll. So wird in
der numerischen Wettervorhersage ausgenutzt, dass sich die Atmospha¨re großra¨umig betrach-
tet na¨herungsweise in einem hydrostatischen Gleichgewicht befindet, so dass die prognostische
Gleichung fu¨r die Vertikalkomponente der Geschwindigkeit durch die statische Grundgleichung
ersetzt werden kann. Dies ist dann die sogenannte hydrostatische Approximation.
Sollen hingegen Pha¨nomene untersucht werden, bei denen die Vertikalgeschwindigkeiten die
gleichen Gro¨ßenordnungen wie die Horizontalgeschwindigkeiten erreichen, wie beispielsweise fu¨r
die turbulenten Prozesse innerhalb der atmospha¨rischen Grenzschicht, so stellt die Boussinesq-
Approximation eine geeignete Vereinfachung des Grundgleichungssystems dar. Stull (1988) lis-
tet die Bedingungen auf, die fu¨r eine Durchfu¨hrung der Boussinesq-Approximation erfu¨llt sein
mu¨ssen. In der atmospha¨rischen Grenzschicht sind die von Stull (1988) genannten Bedingungen
zumeist erfu¨llt und so ko¨nnen die thermodynamischen Zustandsvariablen ρ, T und Θ aufge-
spaltet werden in einen nur von der Ho¨he z abha¨ngigen Grundzustand (Index 0) und eine
Abweichung (∗) davon, d.h.:
ρ(x, y, z, t) = ρ0(z) + ρ
∗(x, y, z, t) (4.6)
T (x, y, z, z) = T0(z) + T
∗(x, y, z, t). (4.7)
Wird zusa¨tzlich unterstellt, dass die vertikale Erstreckung der betrachteten Bewegung klein
gegenu¨ber der Skalenho¨he der Atmospha¨re ist, wovon bei der Untersuchung flacher Konvektion
(z ≤ 3000 m) ausgegangen werden kann, so kann die Referenzdichte na¨herungsweise auch als
konstant angenommen werden:
ρ0(z) = ρ0 = const. (4.8)
Auch der Druck p wird in einen Grundzustand und eine Abweichung davon aufgespalten. Um
synoptischskalige Druckgradienten u¨ber den geostrophischen Wind ausdru¨cken zu ko¨nnen, wird
die Abweichung vom Grundzustand p0 allerdings in zwei Terme aufgespalten. Der erste Term
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entha¨lt die synoptischskaligen Druckabweichungen vom Grundzustand ps, wa¨hrend die verblei-
bende, mesoskalige Abweichung vom Grundzustand wieder einfach als p∗ bezeichnet werden
soll (Chlond, 1998). Unter der Voraussetzung eines ho¨henkonstanten geostrophischen Windes
und eines na¨herungsweise horizontal homogenen Referenzzustandes des Druckes gilt, dass die
synoptischskaligen Abweichungen vom Referenzzustand des Druckes ebenfalls ho¨henkonstant
sind, so dass sich die Aufspaltung des Druckes schreiben la¨sst als
p(x, y, z, t) = p0(z) + ps(x, y) + p
∗(x, y, z, t). (4.9)
Die horizontalen Gradienten der synoptischskaligen Druckabweichungen ko¨nnen dann u¨ber die
Beziehungen fu¨r die Komponenten des geostrophischen Windes ausgedru¨ckt werden:
∂ps
∂xi
= ρ0ij3f3ugj . (4.10)
Der Vertikalgradient der synoptischskaligen Druckabweichung verschwindet hingegen nach
Gleichung (4.9). Daru¨ber hinaus wird bei der Boussinesq-Approximation auch die Annahme
gemacht, dass der Grundzustand der thermodynamischen Variablen auch die statische Grund-
gleichung und die Zustandsgleichung fu¨r ein ideales Gas erfu¨llt:
∂p0
∂z
= −gρ0 (4.11)
p0 = ρ0RLT0. (4.12)
Werden nun die Aufspaltungen (4.6) und (4.9) in der mit ρ multiplizierten Navier-Stokes-
Gleichung (4.1) vorgenommen, wobei zusa¨tzlich der Term der molekularen Diffusion als ver-
nachla¨ssigbar gegenu¨ber den restlichen Termen betrachtet werden soll, so ergibt sich:
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Der entscheidende Schritt der Boussinesq-Approximation erfolgt nun, indem sa¨mtliche Terme,
in denen der Quotient aus Dichteabweichung ρ∗ und der Dichte im Grundzustand ρ0 auftritt,
als vernachla¨ssigbar klein betrachtet werden. Nur das Produkt der Dichteabweichung mit der
Schwerebeschleunigung g kann nicht als vernachla¨ssigbar gegenu¨ber den restlichen Termen be-
trachtet werden. Damit ko¨nnen Auftriebskra¨fte durch Dichteunterschiede beru¨cksichtigt wer-
den. Unter der zusa¨tzlichen Ausnutzung der Tatsache, dass der Grundzustand die statische
Grundgleichung (4.11) erfu¨llt und fu¨r den Grundzustand des Druckes die geostrophische Wind-
beziehung (4.10) gilt, la¨sst sich die Boussinesq-approximierte Form der Bewegungsgleichung
schreiben als
∂ui
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Auftriebsterm
.
Aus der logarithmischen Differentiation der Zustandsgleichung fu¨r ein ideales Gas kann eine
Form des Auftriebsterms hergeleitet werden, in der Abweichungen der potentiellen Temperatur
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statt Dichteabweichungen beru¨cksichtigt werden (Etling, 2002). Diese Form des Auftriebsterms
ist in der Meteorologie eher gebra¨uchlich, da die Temperatur im Gegensatz zur Dichte ei-
ne direkt zu messende Gro¨ße ist. Der Zusammenhang zwischen Temperaturabweichungen und
Dichteabweichungen lautet:
−ρ
∗
ρ0
≈ Θ
∗
Θ0
. (4.13)
Somit kann die Boussinesq-approximierte Bewegungsgleichung auch in der folgenden, der wei-
teren Herleitung der Modellgleichungen zugrunde liegenden Form geschrieben werden:
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Um eine zur Bewegungsgleichung konsistente Form der Kontinuita¨tsgleichung zu erhalten, wird
nun auch in (4.2) eine Aufspaltung der thermodynamischen Variablen ρ in Grundzustand und
Abweichung davon vorgenommen. Damit ergibt sich zuna¨chst
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Unter Beru¨cksichtigung, dass die Dichte des Grundzustands ρ0 eine zeitunabha¨ngige und hori-
zontal homogene Gro¨ße ist, la¨sst sich dann die folgende Beziehung herleiten:
u3
∂ρ0
∂z
+ ρ0
∂uk
∂xk
= 0.
La¨sst man nun auch hier wieder die Annahme eines na¨herungsweise ho¨henkonstanten Refe-
renzzustandes der Dichte ρ0 = const. einfließen, so nimmt die Kontinuita¨tsgleichung in der
Boussinesq-Approximation die einfache Form
∂uk
∂xk
= 0 (4.15)
an (Etling, 2002). Die Stro¨mung kann dann also als inkompressibel betrachtet werden. Die In-
kompressibilita¨t fu¨hrt dazu, dass die, sich besonders schnell ausbreitenden Schallwellen, nicht
mehr la¨nger in der Lo¨sung des Boussinesq-approximierten Gleichungssystems enthalten sind.
Dies ist ein fu¨r die numerische Lo¨sung des Gleichungssystems außerordentlich bedeutsamer Vor-
teil. Die Rechenzeit kann nach Ausfilterung der Schallwellen deutlich reduziert werden, da nach
dem Courant-Friedrichs-Levy-Kriterium (CFL-Kriterium) der maximale noch eine stabile Lo¨-
sung garantierende Zeitschritt ∆t antiproportional zur auftretenden maximalen Signalgeschwin-
digkeit umax ist. Außerdem erlaubt es die Inkompressibilita¨t auch, die in den prognostischen
Gleichungen fu¨r die Windgeschwindigkeitskomponenten und fu¨r die potentielle Temperatur ent-
haltenen Advektionsterme in die Flussform zu u¨berfu¨hren. Dies bedeutet fu¨r den Advektions-
term in der Erhaltungsgleichung fu¨r den Impuls:
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Fu¨r die Advektion von potentieller Temperatur liefert eine hierzu analoge Vorgehensweise:
uk
∂Θ
∂xk
=
∂(ukΘ)
∂xk
. (4.17)
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4.3 Numerische Modelle zur Simulation atmospha¨rischer Stro¨mungen
Die Simulation atmospha¨rischer turbulenter Stro¨mungen hat sich in den letzten Jahrzenten als
ein wichtiges Werkzeug zur Erforschung der atmospha¨rischen Grenzschicht etabliert. Neben der
Erforschung grundsa¨tzlicher Aspekte der Turbulenz, wie z.B. in Moeng und Sullivan (1994)
oder Otte und Wyngaard (2001), spielt die numerische Simulation auch eine wichtige Rolle bei
der Entwicklung von Schließungsansa¨tzen fu¨r gro¨ßerskalige numerische Modelle (z.B. Noh et al.,
2003).
Der Vorteil der numerischen Simulation turbulenter Stro¨mungen gegenu¨ber Messkampa-
gnen in der realen atmospha¨rischen Grenzschicht liegt dabei zum einen in der Abwesenheit von
systematischen Fehlern der Messsensoren. Zum anderen la¨sst die Methode der numerischen Si-
mulation auch gezielte Parameterstudien zu. Ein weiterer Vorteil der numerischen Simulationen
ist, dass Daten an jedem Gitterpunkt des Modellgebiets generiert werden, wa¨hrend Messungen
in der realen Atmospha¨re ha¨ufig nur an einzelnen Punkten des Untersuchungsgebiets durchge-
fu¨hrt werden ko¨nnen.
Grundsa¨tzlich existieren verschiedene Techniken fu¨r die Simulation turbulenter Stro¨mun-
gen. Das vom Konzept her einfachste Verfahren ist die Methode der Direkten Numerischen
Simulation (DNS), das ausfu¨hrlich in Leonard (1974) erla¨utert wird. Das Konzept der DNS be-
ruht darauf, dass sa¨mtliche in der zu simulierenden Stro¨mung auftretenden Turbulenzelemente
– von den großen energietragenden Wirbeln im Produktionsbereich bis hin zu den kleinsten
Turbulenzelementen im Dissipationsbereich – explizit durch das numerische Modell aufgelo¨st
werden. Das Verfahren der DNS ist also konzeptionell sehr einfach, da durch die explizite Be-
ru¨cksichtigung aller Turbulenzelemente keine Parametrisierungen beno¨tigt werden.
Sollen alle in der atmospha¨rischen Grenzschicht auftretenden Turbulenzelemente durch ein
numerisches Modell explizit aufgelo¨st werden, so ergeben sich zwei Forderungen an das Modell.
Zum einen muss das gewa¨hlte Modellgebiet in seiner Erstreckung gro¨ßer sein als die gro¨ßten
auftretenden Turbulenzelemente. Ein Maß fu¨r die Gro¨ße der gro¨ßten Turbulenzelemente ist die
Integralskala oder a¨ußere Skala LI der Turbulenz, die angibt, u¨ber welche ra¨umliche Distanz die
Fluktuationen der Geschwindigkeitskomponenten noch miteinander korreliert sind. Die zweite
Anforderung an das numerische Modell ist, dass die numerische Simulation auch in der Lage
sein muss, die Dissipation von turbulenter kinetischer Energie zu erfassen. Die Dissipation,
also die Umwandlung von turbulenter kinetischer Energie in ungeordnete Molekularbewegung
(Wa¨rmeenergie) erfolgt nur auf den kleinsten Skalen der Turbulenz. Ein Maß fu¨r die Gro¨ße
der kleinsten Turbulenzelemente ist die Kolmogorow-Skala oder innere Skala ηK (Ferziger und
Peric, 1999). Mit Hilfe der kinematischen molekularen Viskosita¨t ν und der Dissipationsrate 
ergibt sich die Kolmogorow-Skala als
η =
(ν

) 1
4
. (4.18)
An die DNS stellt sich somit die Forderung, dass die Anzahl der Gitterpunkte in jeder Raum-
richtung mindestens LI
ηK
betra¨gt. Tennekes und Lumley (1973) zeigen einen Zusammenhang
zwischen dem Verha¨ltnis der a¨ußeren und der inneren Skala einer turbulenten Stro¨mung und
der Reynoldszahl Re, einem Maß fu¨r das Verha¨ltnis von Tra¨gheitskraft zu Reibungskraft, auf:
Re
3
4 =
(
LUc
ν
) 3
4
∼ LI
ηK
. (4.19)
Hierbei ist die a¨ußere Skala LI , also die vertikale Erstreckung der Grenzschicht, auch ein Maß
fu¨r die La¨ngenskala der turbulenten Stro¨mung, und Uc ist deren charakteristische Geschwin-
digkeitsskala. Bei einer dreidimensionalen DNS ergibt sich also unter der Annahme isotroper
4.3 Numerische Modelle zur Simulation atmospha¨rischer Stro¨mungen 35
Turbulenz, dass die zur vollsta¨ndigen Integration der turbulenten Stro¨mung beno¨tigte Anzahl
von Gitterpunkten proportional zu Re
9
4 ist. Fu¨r praktische Anwendungen ist jedoch die Zahl
der verwendbaren Gitterpunkte durch die zur Verfu¨gung stehenden Computerressourcen be-
schra¨nkt. Dabei bestimmt sich die maximal verwendbare Gitterpunktzahl aus dem auf dem
betrachteten Rechnersystem zur Verfu¨gung stehenden Arbeitsspeicher. Typische Werte fu¨r die
a¨ußere Skala L der Turbulenzelemente in der atmospha¨rischen Grenzschicht liegen in einer
Gro¨ßenordnung von 103m, wa¨hrend die Gro¨ßenordnung der Werte fu¨r die innere Skala 10−3 m
betra¨gt (Arya, 1988). Damit ergibt sich, dass fu¨r die numerische Simulation der atmospha¨ri-
schen Turbulenz mittels DNS, die beno¨tigte Anzahl von Gitterpunkten in einem Bereich von
1018 liegt - dies u¨berschreitet die Fa¨higkeiten von Massivparallelrechnern heute noch um etwa
sieben Gro¨ßenordnungen. Die Verwendbarkeit der DNS bleibt somit auf Fa¨lle mit moderaten
Reynoldszahlen beschra¨nkt. Daru¨ber hinaus ist natu¨rlich auch immer zu beru¨cksichtigen, dass
die geplante Simulation unter einem vertretbaren Verha¨ltnis von Kosten und Nutzen durchzu-
fu¨hren sein muss, d.h. es ist darauf zu achten, dass der Rechenzeitbedarf der geplanten DNS
noch in einem vertretbaren Rahmen liegt. Es sei an dieser Stelle darauf hingewiesen, dass
die Rechenzeit, die zur Durchfu¨hrung einer DNS beno¨tigt wird, sogar proportional zu Re
11
4
ist (Breuer, 2002), da die den Zeitschritt bestimmenden Kriterien von der in der Simulation
verwendeten Gitterweite abha¨ngig sind.
4.3.1 Einfu¨hrung in die Theorie der Grobstruktursimulationsmodelle
Aus der Undurchfu¨hrbarkeit der DNS fu¨r gro¨ßere Reynoldszahlen erwa¨chst die Forderung nach
einer alternativen Technik zur Simulation von turbulenten Stro¨mungen. Vor diesem Hinter-
grund wurde das Verfahren der Large-Eddy-Simulation (LES) oder Grobstruktursimulation
entwickelt. Die Simulation turbulenter Stro¨mungen mit der Technik der LES wurde erstmals
von Lilly (1967) sowie Deardorff (1970) durchgefu¨hrt. Zur Untersuchung der atmospha¨rischen
Grenzschicht wurde die LES-Methode dann erstmals von Deardorff (1973) angewendet. Bei der
Grobstruktursimulation, in die unter anderem in Sagaut (2001) eine ausfu¨hrliche Einfu¨hrung
gegeben wird, kann die Zahl der beno¨tigten Gitterpunkte gegenu¨ber einer DNS derselben tur-
bulenten Stro¨mung durch eine unterschiedliche Behandlung von großskaliger und kleinskaliger
Turbulenz erheblich reduziert werden.
Bei der LES werden nur die großen energiereichen Turbulenzelemente, die im Wesentlichen
fu¨r den Transport von Wa¨rme, Impuls und Masse in einer turbulenten Stro¨mung verantwortlich
sind (Mason, 1994), explizit durch das numerische Modell aufgelo¨st. Der Einfluss der Feinstruk-
tur (nicht aufgelo¨ste Skalen) auf die Grobstruktur (aufgelo¨ste Skalen) kann jedoch nicht einfach
vernachla¨ssigt werden, sondern muss u¨ber Parametrisierungen, die sogenannten subskaligen
Modelle (engl. subgrid-scale models; SGS-models), beru¨cksichtigt werden. Die Hauptaufgabe
der Feinstruktur ist dabei die ausreichende Dissipation der Grobstruktur (Mason, 1994). In der
Praxis erfolgt die Trennung von großskaligen und kleinskaligen Turbulenzelementen u¨ber die
Anwendung einer Filteroperation auf das den Simulationen zu Grunde liegende Gleichungssys-
tem, das zu Beginn dieses Kapitels erla¨utert wurde.
Die Filterskala muss dabei im Inertialbereich des Turbulenzspektrums liegen. In diesem Be-
reich erfolgt im Wesentlichen nur ein Energietransfer von den großen zu den kleinen Skalen.
Zwei unterschiedliche turbulente Stro¨mungen unterscheiden sich im Wesentlichen nur in ihrer
Grobstruktur, d.h. in den großen energiereichen Turbulenzelementen. Die kleinskalige Turbu-
lenz hingegen ist in beiden Fa¨llen statistisch betrachtet a¨hnlich (Garratt, 1992) und somit einer
Beschreibung durch allgemein gu¨ltige Parametrisierungen zuga¨nglich. Wa¨hrend beispielsweise
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die gro¨ßerskaligen Turbulenzelemente durchaus anisotrop sein ko¨nnen, ist fu¨r die kleinskaligen
Turbulenzelemente die Annahme von Isotropie bis auf den Bereich in der Na¨he fester Beran-
dungen gerechtfertigt (Sullivan et al., 2003).
Durch Messungen in der atmospha¨rischen Grenzschicht weit oberhalb der Erdoberfla¨che
konnte die Gu¨ltigkeit der von Kolmogorow (1941) aufgestellten Hypothesen bezu¨glich der Ei-
genschaften der kleinskaligen Turbulenz besta¨tigt werden (Sorbjan, 1989). Dies zeigt, dass in
gro¨ßerer Entfernung zum Erdboden die Beru¨cksichtigung der subskaligen Turbulenzelemente
u¨ber Parametrisierungsansa¨tze durchaus gerechtfertigt ist.
Mit dem Konzept der Grobstruktursimulation a¨ndert sich die zur Berechnung einer turbulenten
Stro¨mung beno¨tigte Anzahl der Gitterpunkte erheblich gegenu¨ber der DNS. So muss die Git-
terweite bei der Simulation atmospha¨rischer Turbulenz nicht mehr im Millimeterbereich liegen,
sondern nimmt je nach zu untersuchender Fragestellung Werte im Bereich zwischen einigen
Zentimetern oder Dekametern und etwa 100 m an.
Wie muss das zu Beginn dieses Kapitels eingefu¨hrte Gleichungssystem nun aber modifi-
ziert werden, damit nur noch die Grobskala explizit aufgelo¨st wird? Das heißt, wie kann das
urspru¨ngliche Gleichungssystem in eine Form u¨berfu¨hrt werden, die die Grundlage fu¨r ein Grob-
struktursimulationsmodell bildet?
Um eine unterschiedliche Behandlung von Grob- und Feinstruktur zu erhalten, muss eine
Filteroperation auf das urspru¨ngliche Gleichungssystem angewendet werden. Die explizite Be-
rechnung von kleinskaligen Turbulenzelementen nahe des Dissipationsbereichs entfa¨llt dann,
wa¨hrend die großen, energietragenden Turbulenzelemente explizit aufgelo¨st werden. Aus ma-
thematischer Sicht la¨sst sich die Skalentrennung als Tief-Pass-Filterung im Phasenraum be-
schreiben. Nach Leonard (1974) la¨sst sich die zugeho¨rige Filteroperation im Ortsraum wie folgt
schreiben:
Ψ(~x, t) =
∫ +∞
−∞
∫ +∞
−∞
Ψ(~ζ, t′)G(~x− ~ζ, t− t′)dt′d3~ζ. (4.20)
Der aufgelo¨ste Anteil Ψ(~x, t) einer von Ort und Zeit abha¨ngigen Variablen Ψ(~x, t) la¨sst sich
damit als Produkt eines Faltungsintegrals mit der charakteristischen Funktion G und der zuge-
ho¨rigen ra¨umlichen Filterskala ∆ sowie der zeitlichen Abschneideskala τl erhalten. Symbolisch
la¨sst sich die Filteroperation und damit der Zusammenhang zwischen der aufgelo¨sten Gro¨ße Ψ
und dem ungefilterten Ψ auch schreiben als
Ψ = G ?Ψ. (4.21)
Der nicht aufgelo¨ste Anteil Ψ′ ist damit
Ψ′(~x, t) = Ψ(~x, t)−Ψ(~x, t). (4.22)
Die zugeho¨rige symbolische Schreibweise ist
Ψ′ = (1−G) ?Ψ. (4.23)
Im Phasenraum la¨sst sich die Filteroperation beschreiben als eine Multiplikation der Fourier-
Transformierten Ψˆ(~k, ω) der Funktion Ψ(~x, t) mit der Fourier-Transformierten Gˆ(~k, ω) der
Filterfunktion G(~x, t):
Ψˆ(~k, ω) = Ψˆ(~k, ω)Gˆ(~k, ω). (4.24)
Dabei ist ω die Kreisfrequenz und ~k der Wellenzahlvektor. Alle zur Skalenfilterung benutzten
Operatoren mu¨ssen die folgenden drei Eigenschaften erfu¨llen (Sagaut, 2001):
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1. Eine Anwendung der Filteroperation auf eine Konstante K muss wieder die Konstante
selbst ergeben. Dies ist gleichbedeutend mit der Tatsache, dass das Integral u¨ber die
Filterfunktion 1 ergeben muss:
K = K. (4.25)
2. Der Filteroperator muss die Bedingung der Linearita¨t erfu¨llen, d.h. die Anwendung des
Operators auf die Summe zweier Funktionen muss das gleiche Ergebnis liefern wie die
Summe der einzeln gefilterten Funktionen:
Ψ1 +Ψ2 = Ψ1 +Ψ2. (4.26)
3. Der Filteroperator muss kommutativ mit dem Ableitungsoperator sein:
∂Ψ
∂s
=
∂Ψ
∂s
. (4.27)
Daru¨ber hinaus ist zu erwa¨hnen, dass die Filteroperatoren im Allgemeinen keineswegs Reynolds-
Operatoren sind, d.h., das Ergebnis einer zweifachen Anwendung des Filteroperators liefert nicht
dasselbe Ergebnis wie eine einfache Anwendung,
Ψ 6= Ψ, (4.28)
und eine Anwendung der Filteroperation auf den nicht aufgelo¨sten Anteil Ψ′ verschwindet nicht:
Ψ′ 6= 0. (4.29)
Ein weit verbreiteter Filteroperator, der hier jedoch nicht na¨her beschrieben werden soll, ist
der spektrale Abschneidefilter (engl. spectral sharp cutoff filter). Die Fourier-Transformierte
der Filterfunktion bewirkt, dass die Fourier-Transformierte des aufgelo¨sten Anteils Ψ nur noch
die Anteile der Fourier-Transformierten der Gesamtfunktion Ψ fu¨r Wellenzahlen k kleiner oder
gleich einer Wellenzahl kc entha¨lt, die sich als kc =
2pi
∆
ergibt. Ein weiteres Beispiel fu¨r einen
Filteroperator ist der sogenannte Box- oder Top-Hat-Filter. In einer Dimension la¨sst sich die
Filterfunktion fu¨r den Ortsraum wie folgt schreiben:
G(x− ζ) =
{
1
∆
fu¨r |x− ζ| ≤ ∆
2
,
0 sonst.
(4.30)
Im Fourierraum bewirkt dieser Filteroperator kein vollsta¨ndiges Abschneiden von Anteilen
oberhalb einer bestimmten Wellenzahl, aber die Beitra¨ge mit großen Wellenzahlen werden
im Fourierraum durch die Filterung mit sehr kleinen Werten multipliziert, da die Fourier-
Transformierte des Top-Hat-Filters
Gˆ(k) =
sin
(
k∆
2
)
k∆
2
(4.31)
ist. Auch der Top-Hat-Filter ist kein Reynolds-Operator. Da auch das Produkt der ersten Filte-
roperation Ψ eine kontinuierliche Funktion ist, fließen bei der zweiten Anwendung der Filterope-
ration auch Werte der ungefilterten Funktion Ψ außerhalb des eigentlichen Mittelungsbereichs
in die erneute Mittelbildung ein.
Im im Rahmen dieser Arbeit verwendeten Grobstruktursimulationsmodell PALM (Paralle-
lized Large-eddy simulationModel) (Raasch und Etling, 1991; Raasch und Schro¨ter, 2001), das
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nach den Modifikationen von Letzel (2007) auch zur Simulation der Umstro¨mung von Geba¨uden
oder anderen undurchla¨ssigen Hindernissen verwendet werden kann, wird eine Trennung zwi-
schen der Grobskala und der Feinskala der Turbulenz auf eine a¨hnliche Art und Weise wie mit
dem Top-Hat-Filter erreicht. Die verwendete Kontrollvolumenmethode nach Schumann (1975)
fasst die Filterung des urspru¨nglichen Gleichungssystems aber direkt mit der zur numerischen
Lo¨sung der Gleichungen notwendigen Diskretisierung zusammen. Die Grundgleichungen wer-
den daher nicht kontinuierlich im Raum gemittelt wie in der urspru¨nglichen Form des Top-Hat-
Filters, sondern u¨ber diskrete Gittervolumina, die nicht miteinander u¨berlappen (Raasch und
Etling, 1991). Der Zusammenhang zwischen einer ungefilterten Gro¨ße Ψ und der zugeho¨rigen
gefilterten Gro¨ße Ψ la¨sst sich dann nach Letzel (2007) in der folgenden Form schreiben:
Ψ(x, y, z, t) =
1
∆x∆y∆z
∫ x+∆x
2
x−∆x
2
∫ y+∆y
2
y−∆y
2
∫ z+∆z
2
z−∆z
2
Ψ(x′, y′, z′, t)dx′dy′dz′. (4.32)
Hierbei ist x ∈ {A + i∆x}, y ∈ {B + j∆y} und z ∈ {C + k∆z}, wobei A, B und C die
Koordinaten des Ursprungs des Modellgitters und i, j und k die Gitterpunktsindizes (ganzzah-
lig) bezeichnen. Diese Art der Filterung wird auch als implizite Filterung bezeichnet (Fro¨hlich,
2006), da die Filterung letztendlich durch die Diskretisierung erfolgt. Wa¨hrend die Anwen-
dung des Top-Hat-Filters auf eine kontinuierliche Funktion nicht mit den Regeln fu¨r einen
Reynolds-Operator konform ist, erfu¨llt die Anwendung des Mittelungsoperators auf diskrete
Gittervolumina die Bedingungen fu¨r einen Reynolds-Operator. Damit gilt fu¨r den aufgelo¨sten
oder nach der Filterung verbleibenden Anteil des Produktes zweier Gro¨ßen der Zusammenhang
Ψ1Ψ2 = Ψ1Ψ2 +Ψ′1Ψ
′
2. (4.33)
4.3.2 Das gefilterte Gleichungssystem im LES-Modell PALM
Nach Durchfu¨hrung der Filterung nimmt das Grundgleichungssystem im hier verwendeten
Grobstruktursimulationsmodell PALM die folgende Form an:
∂ui
∂t
= − ∂
∂xk
ukui − 1
ρ0
∂p∗
∂xi
− (ijkfjuk + ij3f3ugj)
+g
Θ∗
Θ0
δi3 − ∂
∂xk
u′iu
′
k, (4.34)
∂u
∂xi
= 0, (4.35)
∂Θ
∂t
= − ∂
∂xk
ukΘ− ∂
∂xk
u′kΘ′. (4.36)
4.3.3 Parametrisierung der subskaligen turbulenten Flu¨sse in PALM
Das gefilterte Gleichungssystem (4.34)-(4.36) entha¨lt mehr Unbekannte als Gleichungen. Es ist
somit nicht geschlossen. Durch die Filterung hat sich in den Navier-Stokes-Gleichungen und im
1.Hauptsatz der Thermodynamik jeweils ein zusa¨tzlicher Term ergeben, u¨ber den die Auswir-
kung der subskaligen Turbulenz auf die aufgelo¨sten Skalen beru¨cksichtigt wird. Um das gefilterte
4.3 Numerische Modelle zur Simulation atmospha¨rischer Stro¨mungen 39
Gleichungssystem zu schließen, sind zusa¨tzliche Beziehungen fu¨r die unbekannten Gro¨ßen u′ku
′
i
und u′kΘ′ einzufu¨hren. Eine umfassende U¨bersicht u¨ber verschiedene Schließungsansa¨tze bietet
Stull (1988). Jede Art von Modellierung der subskaligen turbulenten Flu¨sse besteht dabei in
einer Ru¨ckfu¨hrung auf aufgelo¨ste Gro¨ßen. In PALM wird ein Schließungsansatz eineinhalbter
Ordnung nach Deardorff (1980) verwendet. Es wird von eineinhalbter Ordnung gesprochen, da
das Konzept die Lo¨sung einer weiteren prognostischen Gleichung fu¨r die subskalige turbulente
kinetische Energie e vorsieht, und daher die zweiten statistischen Momente nicht alle direkt auf
aufgelo¨ste Gro¨ßen zuru¨ckgefu¨hrt werden. Die Ru¨ckfu¨hrung der subskaligen Flu¨sse auf aufgelo¨ste
Gro¨ßen gelingt in PALM wie folgt:
u′ku
′
i = −Km
(
∂ui
∂xk
+
∂uk
∂xi
)
− 2
3
eδij, (4.37)
u′kΘ′ = −Kh
∂Θ
∂xk
. (4.38)
Der turbulente Diffusionskoeffizient fu¨r ImpulsKm wird in PALM u¨ber den Prandtl-Kolmogorow-
Ansatz (Detering, 1985)
Km = 0, 1l
√
e (4.39)
bestimmt, der die Kenntnis der subskaligen turbulenten kinetischen Energie e voraussetzt.
Diese wird durch zeitliche Integration einer weiteren prognostischen Gleichung erhalten. Der
turbulente Diffusionskoeffizient fu¨r Wa¨rme Kh la¨sst sich u¨ber den Zusammenhang
Kh =
(
1 +
2l
∆s
)
Km (4.40)
bestimmen. Hierbei ist ∆s = (∆x · ∆y · ∆z) 13 als geometrisches Mittel der Gitterweiten in
den drei Raumrichtungen ein Maß fu¨r die charakteristische Gitterweite. Die Gro¨ße l bezeichnet
den Mischungsweg, der in PALM in Abha¨ngigkeit von charakteristischer Gitterweite, thermi-
scher Schichtung und Abstand zum unteren Rand bestimmt wird. Bei neutraler oder labiler
Schichtung bestimmt sich in PALM der Mischungsweg l daher als
l = ∆s, bzw. l = min (∆s, 0, 7 · z(k = 1)) . (4.41)
Liegt eine stabile Schichtung vor, so ergibt sich
l = min
(
∆s, 0, 76
√
e
(
g
Θ0
∂Θ
∂z
)− 1
2
)
, bzw. (4.42)
l = min
(
∆s, 0, 76
√
e
(
g
Θ0
∂Θ
∂z
)− 1
2
, 0, 7 · z(k = 1)
)
. (4.43)
Die Wandanpassung des Mischungsweges wird dabei nur am ersten Gitterpunkt (k = 1) vorge-
nommen. Die charakteristische Gitterweite wird am 1.Gitterpunkt in z-Richtung ebenfalls an
die Entfernung vom festen Rand angepasst, damit bei labiler Schichtung stets gewa¨hrleistet
bleibt, dass Kh = 3Km ist.
Die prognostische Gleichung fu¨r die subskalige turbulente kinetische Energie lautet (z.B.
Etling, 2002):
∂e
∂t
= − ∂
∂xk
uke− τij ∂ui
∂xj
+
g
Θ0
u′3Θ′ (4.44)
− ∂
∂xj
(
u′j
(
e+
p′
ρ0
))
− . (4.45)
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Die beiden letzten Terme auf der rechten Seite von Gleichung (4.44) sind neue Unbekannte,
die ebenfalls parametrisiert werden mu¨ssen. Im Falle der Dissipation  erfolgt eine Parametri-
sierung nach der Kolmogorow-Hypothese:
 =
(
0.19 + 0.74
l
∆s
)
e
3
2
l
. (4.46)
Fu¨r die turbulenten Flu¨sse von Turbulenzenergie und Druckschwankungen wird ein Gradient-
ansatz gemacht:
u′k
(
e′ +
p′
ρ0
)
= −2Km ∂e
∂xj
. (4.47)
4.3.4 Die Prandtlschicht in PALM
In PALM wird zwischen dem Erdboden und dem ersten Gitterpunkt, an dem die Horizontalge-
schwindigkeitskomponenten sowie die Skalare definiert sind, eine Prandtlschicht angenommen.
Die vertikalen turbulenten Flu¨sse werden hier aus in der Prandtlschicht gu¨ltigen Beziehungen
abgeleitet.
Die Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ ist eine charakteristische Geschwindigkeit, die durch
die Beziehung
u∗ = (|τij/ρ|)
1
2 (4.48)
definiert wird, wobei τij der Reynoldssche Schubspannungstensor und ρ die Luftdichte ist. Un-
ter Benutzung der bodennahen vertikalen Impulsflu¨sse(
u′w′, v′w′
)
zur Beschreibung der bodennahen Schubspannung la¨sst sich die Schubspannungs-
geschwindigkeit schreiben als
u∗ =
(
(−u′w′)2 + (−v′w′)2) 14 . (4.49)
Basierend auf dieser Definition der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ kann der vertikale tur-
bulente Impulsfluss u′w′ bestimmt werden als
u2∗ cos (α0) = −u′w′, (4.50)
wa¨hrend der vertikale turbulente Impulsfluss v′w′ aus
u2∗ sin (α0) = −v′w′ (4.51)
erhalten werden kann. Der Winkel α0, der in der Prandtlschicht als konstant angenommen wird,
ist der Winkel zwischen der x-Richtung und der Richtung des mittleren Horizontalwindes und
kann bestimmt werden als
α0 = arctan
(
v(zp)
u(zp)
)
, (4.52)
wobei zp die Ho¨he der Prandtlschicht ist. Nach der Monin-Obukhovschen-A¨hnlichkeitstheorie
gilt die folgende Beziehung fu¨r den Vertikalgradienten des mittleren Horizontalwindes
∂
∣∣~v∣∣
∂z
=
u∗
κz
φm
( z
L
)
= u∗
1
κz
φm
( z
L
)
.
(4.53)
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In der Gleichung (4.53) ist L die Monin-Obukhov-La¨nge und κ die von-Karman-Konstante,
wa¨hrend φm die Profil- oder Dyer-Businger Funktion fu¨r den Impuls bezeichnet:
φm =

1 + 5Rif falls Rif > 0,
1 falls Rif = 0,
(1− 16Rif)− 14 falls Rif < 0.
(4.54)
Hierbei steht Rif fu¨r die dimensionslose Richardsonflusszahl.
Durch Integration der Gleichung (4.53) von z0 bis zu einer beliebigen Ho¨he z innerhalb der
Prandtlschicht kann die folgende Beziehung fu¨r die Schubspannungsgeschwindigkeit erhalten
werden:
u∗ =

|~v(z)|κ“
ln
“
z
z0
”
+5Rif( z−z0z )
” falls Rif ≥ 0,
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”
−ln
„
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«
+2(arctan(A)−arctan(B))
falls Rif < 0
(4.55)
A und B stehen hierbei fu¨r
A = (1− 16Rif) 14 (4.56)
und
B =
(
1− 16Rifz0
z
) 1
4
. (4.57)
In PALM wird die Schubspannungsgeschwindigkeit in der Tat u¨ber die Gleichung (4.55) erhal-
ten, wobei fu¨r z die Ho¨he der Prandtlschicht zp, d.h. die Ho¨he unterhalb der in PALM eine
Parametrisierung mit Prandtlschichtbeziehungen erfolgt, eingesetzt wird.
Durch Ausnutzen der Gleichungen (4.52) und (4.53), ist es auch mo¨glich eine Beziehung fu¨r
die A¨nderung der mittleren u-Komponente der Windgeschwindigkeit mit der Ho¨he zu erhalten:
∂u
∂z
=
∂
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( z
L
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.
(4.58)
Ganz analog dazu kann eine Beziehung fu¨r die A¨nderung der mittleren v-Komponente der
Windgeschwindigkeit mit der Ho¨he hergeleitet werden:
∂v
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=
∂
∣∣~v∣∣
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sin (α0)
=
u∗
κz
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( z
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1
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( z
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L
)
.
(4.59)
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Da die rechten Seiten der Gleichungen (4.58) und (4.59) nur durch Vorfaktoren, die in der
Prandtlschicht als konstant angenommen werden, von der rechten Seite der Gleichung (4.53)
abweichen, kann direkt von der Integration Gebrauch gemacht werden, die zu Gleichung (4.55)
fu¨hrte, um die Beziehung
C =
−u′w′
u∗
=

u(z)κ“
ln
“
z
z0
”
+5Rif( z−z0z )
” falls Rif ≥ 0,
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«
+2(arctan(A)−arctan(B))
falls Rif < 0.
(4.60)
sowie die Beziehung
D =
−v′w′
u∗
=

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(4.61)
zu erhalten, die einen ersten Schritt auf dem Weg zur Bestimmung der vertikalen turbulenten
Impulsflu¨sse in der Prandtlschicht darstellen. Beide Gleichungen, (4.60) und (4.61), werden in
PALM verwendet. Um schließlich die turbulenten vertikalen Impulsflu¨sse in der Prandtlschicht
zu bestimmen, mu¨ssen die Gleichungen (4.60) und (4.61) nur noch mit −1 und mit der Schub-
spannungsgeschwindigkeit u∗ multipliziert werden, so dass noch die folgenden zwei Schritte in
PALM ausgefu¨hrt werden:
u′w′ = −Cu∗ (4.62)
sowie
v′w′ = −Du∗. (4.63)
Der turbulente vertikale Wa¨rmestrom in der Prandtlschicht kann vom Benutzer von PALM
explizit auf einen bestimmten Wert gesetzt werden. Wird vom Benutzer jedoch kein Wert
fu¨r den bodennahen Wa¨rmestrom vorgegeben, so wird der bodennahe Wa¨rmestrom (exakter
Temperaturfluss oder kinematischer Wa¨rmestrom) w′Θ′0 u¨ber den Zusammenhang
w′Θ′0 = −u∗θ∗ (4.64)
berechnet. Hierbei ist θ∗ die sogenannte charakteristische Temperatur fu¨r die Prandtlschicht.
Ohne die Vorgabe eines bodennahen Wa¨rmestroms wird die charakteristische Temperatur θ∗
in PALM aus der integrierten Version der Profilfunktion der potentiellen Temperatur erhalten.
Nach der von Monin und Obukhov entwickelten A¨hnlichkeitstheorie gilt die folgende Beziehung
fu¨r den vertikalen Gradienten der potentiellen Temperatur in der Prandtlschicht:
∂Θ
∂z
=
θ∗
κz
φh. (4.65)
In Gleichung (4.65) bezeichnet φh die Profil- oder Dyer-Businger-Funktion fu¨r die Temperatur:
φh =

1 + 5Rif falls Rif > 0,
1 falls Rif = 0,
(1− 16Rif)− 12 falls Rif < 0.
(4.66)
Durch Integration von Gleichung (4.65) von z0 bis zu einer beliebigen Ho¨he z innerhalb der
Prandtlschicht kann die folgende Beziehung fu¨r die charakteristische Temperatur hergeleitet
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werden:
θ∗ =

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ln
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falls Rif ≥ 0,
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Hierbei stehen A und B fu¨r
A =
√
1− 16Rif (4.68)
und
B =
√
1− 16Rifz0
z
. (4.69)
Erwa¨hnenswert ist daru¨ber hinaus, dass die Temperatur in der Ho¨he der Rauhigkeitsla¨nge z0,
die fu¨r die Berechnung von θ∗ in Gleichung (4.67) beno¨tigt wird, in PALM auf dem ersten
Gitterpunktsniveau der Temperatur mit dem Gitterpunktsindex k = 0 abgespeichert ist. Die
Ho¨he, die diesem Gitterpunktsniveau allerdings eigentlich zugeordnet ist, ist -0.5∆z, wobei ∆z
die Gitterweite in vertikaler Richtung ist. Wird der bodennahe turbulente vertikale Wa¨rmestrom
w′Θ′0 vom Benutzer vorgegeben, so wird die Berechnung von θ∗ fu¨r die eigentliche zeitliche
Integration des LES-Modells nicht beno¨tigt. Stattdessen wird θ∗ lediglich fu¨r statistische Zwecke
berechnet. In diesem Fall wird die charakteristische Temperatur einfach durch eine Umstellung
der Gleichung (4.64) erhalten:
θ∗ = −w
′Θ′0
u∗
. (4.70)
Die oben gegebene Einfu¨hrung in die Beru¨cksichtigung der Prandtlschicht im LES-Modell
PALM ist nur fu¨r die trockene Version von PALM, d.h. fu¨r die Version ohne Beru¨cksichtigung
von Feuchte in der Atmospha¨re vollsta¨ndig. Im Fall, dass PALM in seiner feuchten Version be-
trieben wird, wird auch noch eine Information u¨ber den turbulenten vertikalen Fluss spezifischer
Feuchte in der Prandtlschicht beno¨tigt, der entweder auch direkt vom Benutzer vorgegeben wird
oder nach Bestimmung der charakteristischen Feuchte in der Prandtlschicht bestimmt werden
kann. Der Weg zur Berechnung des Feuchteflusses ist dabei analog zu dem Weg, der zur Be-
stimmung des Wa¨rmestroms in der Prandtlschicht fu¨hrte.
4.3.5 Die numerischen Verfahren
Die Diskretisierung
In PALM werden zur numerischen Lo¨sung des oben ausfu¨hrlich erla¨uterten Gleichungssystems
finite Differenzenverfahren benutzt. Dabei werden die ra¨umlichen und zeitlichen Differentialquo-
tienten in Differenzenquotienten u¨berfu¨hrt (z.B. ∂t→ ∆t). Die nichtlinearen Advektionsterme
werden nach der von Piacsek und Williams (1970) beschriebenen Methode approximiert. Dieses
Verfahren kann - wie allgemein Advektionsverfahren zweiter Ordnung - bei Auftreten großer
Differenzen auf engem Raum zur Ausbildung von sogenannten numerischen 2∆x-Instabilita¨ten
fu¨hren (z.B. LeVeque, 1992). Das Auftreten solcher 2∆x-Instabilita¨ten im Feld der subskaligen
turbulenten kinetischen Energie wu¨rde im mit PALM gekoppelten Lagrangeschen stochasti-
schen Modell aber unrealistisch große Partikelgeschwindigkeiten verursachen. Daher wird in
PALM wie in Chlond (1992) die Advektion von subskaliger turbulenter kinetischer Energie mit
dem diffusiveren Upstream-Verfahren approximiert, wenn eine Simulation mit eingeschaltetem
Lagrangeschen stochastischen Partikelmodell durchgefu¨hrt wird. Chlond (1992) verwendete mit
dem Upstream-Verfahren fu¨r die subskalige turbulente kinetische Energie e ebenfalls ein anderes
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Advektionsverfahren als fu¨r die restlichen prognostischen Gro¨ßen, da das Upstream-Verfahren
sicherstellt, dass positive Skalare wie die subskalige turbulente kinetische Energie immer positiv
bleiben. Das Piacsek-Williams-Verfahren kann hingegen zuna¨chst auch physikalisch unsinnige
negative Werte fu¨r die subskalige turbulente kinetische Energie prognostizieren, die dann in
PALM nachtra¨glich mit einem Zehntel des Wertes zum vorherigen Zeitschritt u¨berschrieben
werden.
In PALM werden alle berechneten Gro¨ßen auf einem versetzten Gitter (engl. staggered
grid) vom Arakawa-C-Typ (Arakawa, 1966) abgespeichert. In PALM sind die skalaren Gro¨ßen
(Θ, e, p∗, Km, Kh) an den Mittelpunkten eines Gittervolumens definiert, wa¨hrend die horizon-
talen Komponenten der Windgeschwindigkeit, u1 und u2, in den gleichen Ho¨henniveaus wie
die Skalare, aber an horizontalen Positionen, die jeweils um eine halbe Gitterweite in negative
x-Richtung bzw. negative y-Richtung verschoben liegen, definiert sind. Die Vertikalgeschwindig-
keit u3 ist an Positionen eine halbe Gitterweite oberhalb des Zentrums der Gitterbox definiert.
Der große Vorteil eines versetzten Gitters vom Arakawa-C-Typ liegt in der Erho¨hung der effek-
tiven Auflo¨sung um einen Faktor zwei (Pielke, 2002), da eine Approximation zweiter Ordnung
der ra¨umlichen Ableitungen durch Bildung von Differenzenquotienten u¨ber eine Gitterweite er-
reicht wird. Daru¨ber hinaus erlaubt das Arakawa-C-Gitter eine sehr einfache Berechnung der
Divergenzen des Stro¨mungsfeldes ohne zusa¨tzliche Mittelungsoperationen und die Beseitigung
der Divergenzen u¨ber die Bestimmung eines Sto¨rdruckfelds (siehe Abschnitt 4.3.6) ist wesentlich
effektiver, als wenn ein nicht versetztes Gitter mit der effektiv schlechteren Auflo¨sung benutzt
wird (Anderson, 1995).
Das Verfahren der zeitlichen Integration
Fu¨r die zeitliche Integration der prognostischen Gleichungen wird in PALM standardma¨ßig
ein Runge-Kutta-Verfahren 3.Ordnung (Durran, 1999) verwendet. Die Implementierung dieses
Verfahrens in PALM ist detailliert in Jansen (2004) dokumentiert. Das Runge-Kutta-Verfahren
zeichnet sich aufgrund seines hohen Approximationsgrads durch eine hohe numerische Stabilita¨t
aus, so dass Zeitschritte mit Gro¨ßen von 90 % des sich nach Advektions- und Diffusionskrite-
rium theoretisch ergebenden Wertes bedenkenlos verwendet werden ko¨nnen. Dies ist deutlich
ho¨her als beispielsweise beim Leap-Frog-Verfahren, das aufgrund der geringeren numerischen
Stabilita¨t nur mit maximal 10 % des theoretisch mo¨glichen Zeitschritts betrieben werden sollte.
Daru¨ber hinaus kann das Runge-Kutta-Verfahren 3.Ordnung unter Beibehaltung numerischer
Stabilita¨t sowohl zusammen mit dem Piascek-Williams-Advektionsverfahren als auch mit dem
einfachen Upstream-Verfahren 1.Ordnung betrieben werden.
Der Zeitschritt ∆t wird in PALM durch Multiplikation des Minimums aus dem sich nach dem
CFL-Kriterium (Advektionskriterium) und dem sich nach dem Diffusionskriterium ergebenden
Zeitschritt mit einem Sicherheitsfaktor fsicher bestimmt:
∆t = fsichermin(∆tCFL,∆tdiff ). (4.71)
Fu¨r das Runge-Kutta-Verfahren besitzt der Sicherheitsfaktor fsicher standardma¨ßig einen Wert
von 0,9. Das CFL-Kriterium sichert, dass der Bereich des Modellgebiets, der die Lo¨sung an
einem Gitterpunkt, die mit den diskretisierten Gleichungen berechnet wurde, beeinflusst, voll-
sta¨ndig den Bereich entha¨lt, der die Lo¨sung im kontinuierlichen Fall bestimmt (Roache, 1985).
Das CFL-Kriterium (Courant et al., 1928) ist fu¨r die lineare Wellengleichung abgeleitet worden,
wird aber unter Beru¨cksichtigung eines Sicherheitsfaktors auch zur Lo¨sung der nicht-linearen
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Navier-Stokes-Gleichungen verwendet. Fu¨r das CFL-Kriterium gilt:
∆tCFL = min
(
∆x
max(u1)
,
∆y
max(u2)
,min
(
∆z
u3
))
. (4.72)
Die Einhaltung des Diffusionskriteriums verhindert, dass innerhalb eines Zeitschrittes die Dif-
fusion einer Gro¨ße u¨ber eine Maschenweite des Gitters hinaus stattfinden kann. Es lautet:
∆tdiff =
1
8
min
(
∆x2,∆y2,∆z2
)
max(Km, Kh)
. (4.73)
4.3.6 Die Poisson-Gleichung fu¨r den Sto¨rdruck
Die in PALM verwendeten prognostischen Gleichungen fu¨r die drei Komponenten der aufge-
lo¨sten Windgeschwindigkeit, u1, u2 und u3, sind in der verwendeten Form nur korrekt, wenn
das der Prognose fu¨r den na¨chsten Zeitpunkt zugrunde liegende Stro¨mungsfeld die Bedingung
der Divergenzfreiheit erfu¨llt. Die Mo¨glichkeit der Notation der Advektionsterme in der Fluss-
form setzt zwingend das Vorhandensein eines divergenzfreien Geschwindigkeitsfelds voraus. In
PALM wird die Forderung nach Divergenzfreiheit durch die Bestimmung eines geeigneten Sto¨r-
druckfeldes erfu¨llt. Mit einem Verfahren nach Patrinos und Kistler (1977), bei dem die Inte-
gration der Navier-Stokes-Gleichung fu¨r jeden Zeitschritt in zwei Teilschritte unterteilt wird
(engl. time-splitting), wird der Sto¨rdruckterm ∂p
∗
∂xi
so angepasst, dass das neu prognostizierte
Geschwindigkeitsfeld jeweils divergenzfrei ist.
Wird das Runge-Kutta-Verfahren zur zeitlichen Integration der Modellgleichungen verwen-
det, so erfolgt die Gewa¨hrleistung der Divergenzfreiheit wie folgt. Das in PALM verwendete
Runge-Kutta-Verfahren besteht aus drei Teilschritten. Nur im ersten Teilschritt des Runge-
Kutta-Verfahrens wird der Sto¨rdruckterm - allerdings unter Verwendung des Sto¨rdruckfelds
zum vorherigen Zeitpunkt - bei der zeitlichen Integration der Bewegungsgleichungen verwen-
det. Hierdurch wird eine Pra¨konditionierung des Drucklo¨sers erreicht. In den beiden anderen
Teilschritten wird der Sto¨rdruckterm zuna¨chst u¨berhaupt nicht beru¨cksichtigt, da laut Jan-
sen (2004) ansonsten eine U¨berkonditionierung des Drucklo¨sers vorla¨ge. In allen drei Teilzeit-
schritten wird somit zuna¨chst ein divergenzbehaftetes, vorla¨ufiges Geschwindigkeitsfeld uvorli
erhalten. Das endgu¨ltige Geschwindigkeitsfeld muss dann einerseits der Kontinuita¨tsgleichung
genu¨gen, also divergenzfrei sein, berechnet sich andererseits aber aus dem vorla¨ufigen Geschwin-
digkeitsfeld und dem Sto¨rdruckterm. Daher muss auch gelten:
∂ut+∆ti
∂xi
=
∂
∂xi
(
ut+∆tvorli −
r∆t
%0
∂p∗t
∂xi
)
!
= 0 (4.74)
=⇒ ∂
2p∗t
∂xi2
=
%0
r∆t
∂ut+∆tvorli
∂xi
. (4.75)
Letzte der beiden Gleichungen ist eine lineare partielle Differentialgleichung 2.Ordnung oder
elliptische Differentialgleichung und wird als Poisson-Gleichung fu¨r den Sto¨rdruck bezeichnet.
Der Sto¨rdruck muss also letztendlich der Poisson-Gleichung genu¨gen, um die Divergenzfreiheit
des aufgelo¨sten Geschwindigkeitsfelds zu sichern. Der Faktor r in 4.74 ha¨ngt prinzipiell von dem
verwendeten Zeitschrittverfahren ab. In PALM besitzt r aber unabha¨ngig von dem verwendeten
Zeitschrittverfahren immer einen Wert von 1, so dass in PALM zwar die durch den Sto¨rdruck
bewirkten Geschwindigkeitsa¨nderungen korrekt berechnet werden (der Faktor r ku¨rzt sich bei
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der Berechnung der durch die Gradienten des Sto¨rdrucks u¨ber die Zeit r∆t bewirkte Geschwin-
digkeitsa¨nderung ohnehin heraus) und so zu jedem Zeitpunkt ein divergenzfreies Geschwindig-
keitsfeld erhalten wird. Bei der Interpretation der berechneten Absolutwerte des Sto¨rdrucks p∗
ist jedoch einmal aufgrund des dreifachen Aufrufes des Drucklo¨sers im Runge-Kutta-Verfahren
und einmal aufgrund der Nichtberu¨cksichtigung des korrekten Faktors r Vorsicht geboten.
Zur Lo¨sung der Poisson-Gleichung fu¨r den Sto¨rdruck 4.74 stehen in PALM drei verschiedene
Verfahren zur Verfu¨gung:
• die direkte Lo¨sung mittels Fast-Fourier-Transformation (FFT-Algorithmus),
• die iterative Lo¨sung mittels sukzessiver U¨berrelaxation (SOR-Verfahren, engl. successive
over relaxation),
• und das Multigrid-Verfahren (CS-Algorithmus, engl. correction storage).
Eine ausfu¨hrliche Erla¨uterung aller Verfahren ist in der Arbeit von Uhlenbrock (2001) zu fin-
den. Im Rahmen der in dieser Studie durchgefu¨hrten Simulationen, die in den Artikeln I-III
vorgestellt werden, ist lediglich das Verfahren der Bestimmung des Sto¨rdrucks mittels FFT
zum Einsatz gekommen, welches in PALM routinema¨ßig verwendet wird, wenn mit zyklischen
seitlichen Randbedingungen, wie auch hier, gerechnet wird.
Kapitel 5
Das eingebettete Lagrangesche stochastische Modell
5.1 Bisherige Verwendungen von LES-Daten zum Antrieb von Lagrangeschen
Modellen
Wie in Kapitel 3 deutlich wurde, werden innerhalb der Mikrometeorologie in die Methode der
Grobstruktursimulation große Hoffnungen im Bezug auf Validierungsmo¨glichkeiten von kon-
ventionellen, d.h. analytischen und Lagrangeschen stochastischen Footprintmodellen, sowie im
Bezug auf die erstmalige Bestimmung realistischer Footprints unter horizontal heterogenen Be-
dingungen gesetzt.
Bisher stand allerdings noch der Nachweis, dass die Methode der Grobstruktursimulation,
die in sie gesetzten Hoffnungen auf dem Gebiet der Footprintmodellierung erfu¨llen kann, aus.
Nur wenige Studien existierten, die sich mit der Verwendung von LES-Modellen zur Footprint-
bestimmung bescha¨ftigten, und in all diesen Studien wurden lediglich Footprintbestimmungen
fu¨r Messungen u¨ber vollkommen idealisierten, horizontal homogenen Untergru¨nden durchge-
fu¨hrt. Daru¨ber hinaus beschra¨nkten sich die wenigen Studien auch noch auf Footprintbestim-
mungen in der konvektiven Grenzschicht. Dabei sahen Schmid (2002), Foken und Leclerc (2004)
sowie Vesala et al. (2008) besonders große Vorteile der LES gegenu¨ber den konventionellen Me-
thoden zur Footprintbestimmung in dem weiten Bereich von atmospha¨rischen Schichtungen,
unter denen die LES realistische Stro¨mungsfelder und damit potentiell auch realistische Foot-
prints liefern kann. Als weiterer Vorteil der LES wurde ihre Fa¨higkeit, auch bei horizontal
heterogener Unterlage realistische Stro¨mungsfelder zu generieren, angesehen.
Im Rahmen dieser Arbeit sollte daher unter Verwendung des LES-Modells PALM erstmals
das Potential von Grobstruktursimulationsmodellen fu¨r Footprintbestimmungen in der kon-
vektiven, neutralen und stabilen Grenzschicht aufgezeigt werden. Daru¨ber hinaus sollten auch
Footprintbestimmungen fu¨r Messungen in Grenzschichten mit horizontal heterogenen Randbe-
dingungen durchgefu¨hrt werden. Dabei sollten die Heterogenita¨ten in den durchzufu¨hrenden Si-
mulationen von einfachen eindimensionalen Wa¨rmestrominhomogenita¨ten u¨ber idealisierte Ge-
ba¨udefelder bis hin zur Abbildung einer realen Landoberfla¨che mit Rauhigkeits-, Wa¨rmestrom-
und Feuchteunterschieden reichen.
Als grundsa¨tzliche Methode zur Footprintbestimmung mit Hilfe des LES-Modells wurde ein
Lagrangescher Ansatz wie in Hadfield (1994) oder Cai und Leclerc (2007) und damit nicht die
Eulersche Methode wie in Leclerc et al. (1997) gewa¨hlt. Die Eulersche Methode erscheint fu¨r
einen Einsatz unter horizontal heterogenen Bedingungen ungeeignet, da bei ihrer Verwendung
fu¨r fla¨chendeckende Footprintinformationen so viele zusa¨tzliche prognostische Gleichungen fu¨r
passive Skalare zu lo¨sen wa¨ren, wie es Quellen fu¨r das passive Skalar gibt. Fu¨r die Footprint-
bestimmung fu¨r einzelne Quellen, wie zum Beispiel in Sogachev und Lloyd (2004) mit einem
RANS-Modell praktiziert, kann die Eulersche Methode jedoch eine gute Alternative zum La-
grangeschen Ansatz sein, da die Eulersche Methode eine Footprintbestimmung direkt aus Aus-
gabedaten des LES-Modells ermo¨glicht, wa¨hrend bei der Lagrangeschen Bestimmungsmethode
die Bestimmung von Footprints erst nach der Verwendung von LES-Daten in einem Lagrange-
schen stochastischen Modell mo¨glich ist.
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Die Verwendung von Daten eines Grobstruktursimulationsmodells zur Simulation der Par-
tikelverlagerung geht urspru¨nglich auf Lamb (1978) zuru¨ck. Er verwendete die Ergebnisse der
LES von Deardorff (1974), um die Dispersion eines aus einer kontinuierlichen Punktquelle frei-
gesetzten Schadstoffs zu berechnen. Dafu¨r zerlegte Lamb (1978) ganz analog zum Grundprinzip
der Grobstruktursimulation die Lagrangesche Geschwindigkeit eines Partikels ~VL in einen An-
teil, der aus dem Feld der in der LES aufgelo¨sten Geschwindigkeit bestimmt wurde ( ~Vr) und
einen Anteil, der die subskaligen Geschwindigkeitsfluktuationen repra¨sentieren sollte ( ~Vs):
~VL = ~Vr + ~Vs. (5.1)
Der subskalige Anteil der Partikelgeschwindigkeiten wurde u¨ber ein Monte-Carlo-Schema un-
ter Verwendung der vom Grobstruktursimulationsmodell berechneten subskaligen turbulenten
kinetischen Energie bestimmt. Mit seiner Methode konnte Lamb (1978) relativ gute U¨berein-
stimmungen mit den Ergebnissen des Konvektionstankexperiments von Willis und Deardorff
(1978) erzielen. Damit galt die grundsa¨tzliche Eignung von LES-Daten fu¨r den Antrieb eines
Lagrangeschen Modells mit dem Ziel der Simulation von Dispersionsexperimenten als gezeigt.
Gopalakrishnan und Avissar (2000) verwendeten ebenfalls LES-Daten, um damit ein La-
grangesches Modell anzutreiben. Sie verzichteten allerdings auf eine Modellierung des subskali-
gen Anteils der Partikelgeschwindigkeiten, da ihrer Meinung nach kein geeigneter Ansatz dafu¨r
zur Verfu¨gung stand. Daher bestimmten sie die Partikelgeschwindigkeiten alleine aus dem auf-
gelo¨sten Geschwindigkeitsfeld. Durch Vergleichsla¨ufe mit unterschiedlichen Auflo¨sungen in der
LES kamen sie zu der Einscha¨tzung, dass die Vernachla¨ssigung der subskaligen Geschwindig-
keitsfluktuationen nur in Bodenna¨he zu Abweichungen im prognostizierten Konzentrationsfeld
fu¨hrte, also dort, wo auch in der LES die subskaligen Turbulenzelemente einen Großteil zu der
gesamten turbulenten kinetischen Energie und den turbulenten Flu¨ssen beitragen.
Vor Beginn der Arbeiten zur Promotion enthielt auch das Grobstruktursimulationsmodell
PALM bereits ein Lagrangesches Modell, das allerdings wie das Lagrangesche Modell in Gopala-
krishnan und Avissar (2000) auf die Modellierung des subskaligen Anteils der Partikelgeschwin-
digkeiten verzichtete. Typischerweise sind Eddy-Kovarianz-Messungen der turbulenten Flu¨sse
und die Quellen eines passiven Skalars aber im bodennahen Bereich anzutreffen, also genau
dort, wo eine Vernachla¨ssigung des subskaligen Anteils der Partikelgeschwindigkeit nach Gopa-
lakrishnan und Avissar (2000) problematisch ist. Es ist daher empfehlenswert, den subskaligen
Anteil der Partikelgeschwindigkeiten u¨ber eine geeignete Parametrisierung zu beru¨cksichtigen,
wenn mit Hilfe des Lagrangeschen, dann stochastischen, Modells die Footprints fu¨r bodennahe
Quellen bestimmt werden sollen. In Artikel II wird na¨her auf die Bedeutung der subskaligen
Fluktuationen der Partikelgeschwindigkeit fu¨r Ausbreitungsrechnungen und Footprintbestim-
mungen eingegangen.
Die Benutzung von LES-Daten fu¨r den Antrieb eines Lagrangeschen Partikelmodells wie
in Lamb (1978) anstatt der vollsta¨ndigen Parametrisierung der Partikelgeschwindigkeiten, wie
z.B. in Leclerc und Thurtell (1990) oder Wilson und Swaters (1991), hat den Vorteil, dass es fu¨r
das von der LES prognostizierte Geschwindigkeitsfeld, abgesehen von den Auswirkungen nume-
rischer Ungenauigkeiten, nur eine einzige Lo¨sung gibt. Wie in dem Kapitel 3 berichtet wurde,
liefern die Lagrangeschen Footprintmodelle, in denen die Partikelgeschwindigkeiten vollkom-
men parametrisiert werden, hingegen keine eindeutige Lo¨sung, wenn dreidimensionale Turbu-
lenz simuliert wird. Das Nicht-Eindeutigkeitsproblem wird bei der Benutzung von LES-Daten
zum Antrieb eines Lagrangeschen stochastischen Modells auf die subskaligen Komponenten der
Partikelgeschwindigkeit reduziert. Mo¨gliche Auswirkungen des Nicht-Eindeutigkeit-Problems
sollten also geringer als in den vollkommen parametrisierten Modellen sein (Weil et al., 2004).
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Das Lagrangesche stochastische Modell, das im Rahmen dieser Studie unter Verwendung
von Daten des LES-Modells PALM zur Berechnung von Footprints verwendet wurde, wurde
im Laufe der Arbeiten an der Promotion nach dem Vorbild des Modells von Weil et al. (2004)
entwickelt. Weitere Vorschla¨ge, wie LES-Daten zum Antrieb eines Lagrangeschen stochastischen
Modells genutzt werden ko¨nnen, wurden vor erst relativ kurzer Zeit auch von Cai et al. (2006)
(die entsprechende Methode wurde dann von Cai und Leclerc (2007) auch zur Bestimmung von
Footprints verwendet) und von Vinkovic et al. (2006) vero¨ffentlicht.
Im Folgenden soll eine kurze Einfu¨hrung in die Theorie des im Rahmen dieses Promotions-
vorhabens entwickelten und in das Grobstruktursimulationsmodell PALM in Form eines Unter-
programms eingebetteten Lagrangeschen stochastischen Modells gegeben werden. Fu¨r tieferge-
hende Informationen sei bereits an dieser Stelle auf die Vero¨ffentlichung von Weil et al. (2004)
verwiesen, auf die sich die Entwicklung des hier verwendeten Modells stu¨tzte.
5.2 Theorie des Lagrangeschen stochastischen Modells
Der vonWeil et al. (2004) entwickelte Vorschlag fu¨r ein Lagrangesches stochastisches Modell, das
durch LES-Daten angetrieben werden kann, basiert auf einer Anpassung der urspru¨nglich von
Thomson (1987) hergeleiteten Theorie fu¨r Lagrangesche stochastische Modelle an die Gitterbox-
Skala. Das heißt, wurde bei Thomson (1987) die gesamte Turbulenz parametrisiert, so wird bei
Weil et al. (2004) nur noch die Turbulenz, die nicht durch das numerische Gitter aufgelo¨st
wird, parametrisiert. Die Unterschiede zwischen dem originalen Modell von Thomson (1987)
und dem modifizierten Modell von Weil et al. (2004) lassen sich also in gewisser Weise mit
dem Unterschied zwischen einem Ensemble-gemittelten Modell und einem Volumen-gemittelten
Modell vergleichen.
Thomson (1987) leitete fu¨r den allgemeinen Fall instationa¨rer und inhomogener Turbulenz
folgende Form der Langevin-Gleichung (3.3) her:
dVLi = aidt+
√
C0 <  >dξ. (5.2)
Der zweite Term ist der Zufallsanteil der Partikelbeschleunigung mit der universalen Konstan-
ten C0 und der Ensemble-gemittelten Dissipation <  >. Der Wert der universalen Konstante
wurde von Thomson (1987) mit 4± 2 angegeben. Damit ist der Zufallsterm in einer Form, die
konsistent mit der von Monin und Yaglom (1975) berechneten Lagrangeschen Strukturfunktion
im Inertialbereich ist: dVLidVLj = δijC0 <  > dt, wobei δij das Kronecker-Symbol ist.
Die Funktionen ai wurden von Thomson (1987) fu¨r den Fall inhomogener gaußverteilter
Turbulenz bestimmt als
ai = −C0 <  >
2
< λik > (Vk − VEk) +
φi
pE
. (5.3)
Hierbei ist < λik > das Inverse des Ensemble-gemittelten Schubspannungstensors < τij >, Vi
und VEi sind die i-ten Komponenten der totalen Partikelgeschwindigkeit und der Ensemble-
gemittelten Eulerschen Geschwindigkeiten und φi
pE
ist
φi
pE
=
1
2
∂ < τil >
∂xl
+
∂VEi
∂t
+ VEl
∂VEi
∂xl
+
(
1
2
< λlj > (
∂ < τil >
∂t
+ VEm
∂ < τil >
∂xm
) +
∂VEi
∂xj
)
(Vj − VEj)
+
1
2
< λlj >
∂ < τil >
∂xk
(Vj − VEj)(Vk − VEk). (5.4)
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pE ist dabei die Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion fu¨r die Eulerschen Geschwindigkeiten.
An dieser Stelle fu¨hrten Weil et al. (2004) die Anpassungen durch, die am Thomson-Modell
vorgenommen werden mu¨ssen, damit nur noch die subskaligen Anteile der Partikelgeschwindig-
keit als Lo¨sung der Langevin-Gleichung erhalten werden. Dafu¨r machten Weil et al. (2004) die
folgenden vier Annahmen.
1. Das Pendant fu¨r die Ensemble-gemittelte Geschwindigkeit VEi ist auf der Gitterbox-Skala
die aufgelo¨ste Geschwindigkeit Vri.
2. Das Lagrangesche stochastische Modell beschreibt die subskalige zufa¨llige Geschwindigkeit
Vsi um Vri.
3. Die subskaligen Geschwindigkeitsanteile sind Elemente einer gaußfo¨rmigen Wahrschein-
lichkeitsdichtefunktion, die von dem subskaligen Schubspannungstensor τij und dem In-
versen des subskaligen Schubspannungstensors λij abha¨ngt.
4. Das Pendant fu¨r die Ensemble-gemittelte Dissipationsrate <  > ist auf der Gitterbox-
Skala die lokale Dissipationsrate .
Unter diesen Voraussetzungen und unter Ru¨ckga¨ngigmachung der Eulerschen Zerlegung la¨sst
sich Gleichung (5.4) fu¨r die Gitterbox-Skala dann in der folgenden Form schreiben:
φi
pE
=
1
2
∂τil
∂xl
+
dVri
dt
+
1
2
λlj
dτil
dt
Vsi. (5.5)
Nimmt man die Modifikationen fu¨r die Anpassung an die Gittervolumenskala nun auch in der
Langevin-Gleichung (5.2) vor, macht dort Gebrauch von Gleichung (5.5) und subtrahiert von
beiden Seiten der Gleichung noch dVri, so ergibt sich schließlich als Bestimmungsgleichung fu¨r
die Inkremente der Komponenten des subskaligen Anteils der Partikelgeschwindigkeiten:
dVsi = −
fsC0
2
λikVskdt+
1
2
(λlj
dτil
dt
Vsj +
∂τil
∂xl
)dt+
√
fsC0dξi. (5.6)
Hierbei wurde von Weil et al. (2004) noch zusa¨tzlich der Faktor fs im ersten und letzten
Term eingefu¨hrt, um zu beru¨cksichtigen, dass die subskaligen Anteile der Partikelgeschwin-
digkeiten, die modelliert werden, kleiner sind als die totale Partikelgeschwindigkeit, die in der
urspru¨nglichen Langevin-Gleichung zu modellieren war. Weil et al. (2004) zeigten, dass der Fak-
tor fs unter der Voraussetzung eines a¨hnlichen Verlaufs des Spektrums der Energiedichte fu¨r die
aufgelo¨sten und die subskaligen Lagrangeschen Geschwindigkeitskomponenten, aber eines un-
terschiedlichen Gesamtenergieinhalts, als das Verha¨ltnis zwischen der subskaligen turbulenten
kinetischen Energie und der totalen turbulenten kinetischen Energie bestimmt werden kann:
fs =
[es]
[er] + [es]
. (5.7)
Die eckigen Klammern deuten dabei eine Mittelung u¨ber die gesamte horizontale Ebene des
LES-Modellgebiets an.
Unter der Voraussetzung von lokaler Isotropie der subskaligen Turbulenz la¨sst sich die Glei-
chung (5.6) noch weiter vereinfachen, da dann sowohl der subskalige Schubspannungstensor als
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Abbildung 5.1: Schematische Darstellung des Interpolationsverfahrens zur Ableitung von Werten der aufge-
lo¨sten Geschwindigkeit, der Dissipation und der subskaligen turbulenten kinetischen Energie am Partikelaufent-
haltsort. Der schwarze Kreis markiert den Partikelaufenthaltsort, wa¨hrend die acht roten Kreise die Eckpunkte
des zugeho¨rigen Gittervolumens der Grobstruktursimulation kennzeichnen. Die gru¨nen Kreise markieren die
Lage der Punkte, fu¨r die Werte der oben genannten Gro¨ßen nach dem ersten Teilschritt der Interpolation (bi-
lineare Interpolation) vorliegen. Die blaue Linie im mittleren Teil der Abbildung hat die La¨nge
√
a, die braune
die La¨nge
√
b, die goldfarbene die La¨nge
√
c und die violette die La¨nge
√
d mit a, b, c, d aus Gleichung (5.9).
auch dessen Inverses diagonal werden. Die Komponenten des subskaligen Schubspannungsten-
sors sind dann 2es
3
, wobei es die subskalige turbulente kinetische Energie am Partikelaufent-
haltsort ist. Die Komponenten des Inversen des subskaligen Schubspannungstensors sind 3
2es
,
also das Reziproke der Komponenten des subskaligen Schubspannungstensors. Insgesamt ergibt
sich dann fu¨r die Inkremente des subskaligen Anteils der Partikelgeschwindigkeit die Gleichung:
dVsi = −
3fsC0
4
Vsi
es
dt+
1
2
(
1
es
des
dt
Vsi +
2
3
∂es
∂xi
)dt+
√
fsC0dξi. (5.8)
Diese Gleichung liegt der zeitlichen Integration des subskaligen Anteils der Partikelgeschwin-
digkeiten in PALM zugrunde. Der aufgelo¨ste Anteil der Partikelgeschwindigkeiten wird zu jedem
Zeitpunkt mittels Interpolation des LES-Geschwindigkeitsfelds auf den aktuellen Partikelauf-
enthaltsort bestimmt. In die Interpolation fließen dabei die Geschwindigkeitswerte an den acht
benachbarten Gitterpunkten ein. Abbildung 5.1 zeigt eine schematische Darstellung des hier
verwendeten Interpolationsverfahrens. Zuna¨chst werden u¨ber eine bilineare Interpolation unter
Beru¨cksichtigung der Geschwindigkeiten an den jeweils vier Gitterpunkten im na¨chsten verti-
kalen Gitterpunktsniveau ober- bzw. unterhalb der Partikelposition Geschwindigkeitswerte in
dem jeweiligen Niveau fu¨r die horizontale Position des Partikels bestimmt. Z.B. ergibt sich fu¨r
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den ersten Schritt zur Bestimmung der aufgelo¨sten Partikelgeschwindigkeitskomponente Vri:
a = (Xp1 − (i−
1
2
)∆x)2 + (Xp2 − j∆y)2
b = (∆x−Xp1 + (i−
1
2
)∆x)2 + (Xp2 − j∆y)2
c = (Xp1 − (i−
1
2
)∆x)2 + (∆y −Xp2 + i∆y)2
d = (∆x−Xp1 + (i−
1
2
)∆x)2 + (∆y −Xp2 + i∆y)2
g = a+ b+ c+ d
Vr1
′
u = ((g − a) ∗ u1(i, j, k) + (g − b) ∗ u1(i+ 1, j, k)
+ (g − c) ∗ u1(i, j + 1, k) + (g − d) ∗ u1(i+ 1, j + 1, k))/(3g)
Vr1
′
o = ((g − a) ∗ u1(i, j, k + 1) + (g − b) ∗ u1(i+ 1, j, k + 1)
+ (g − c) ∗ u1(i, j + 1, k + 1)
+ (g − d) ∗ u1(i+ 1, j + 1, k + 1))/(3g). (5.9)
Hierbei stehen ∆x, ∆y und ∆z, wie in Abbildung 5.1 angedeutet, fu¨r die Gitterweiten des
LES-Modellgitters in die x-, in die y- und in die z-Richtung, wa¨hrend i, j und k die Gitter-
punktsindizes fu¨r die drei Raumrichtungen bezeichnen. Zwischen den beiden Zwischenwerten
Vr1
′
u und Vr1
′
o wird dann in der vertikalen Richtung eine lineare Interpolation durchgefu¨hrt, so
dass schließlich ein Wert fu¨r die aufgelo¨ste Geschwindigkeit am Partikelaufenthaltsort erhalten
wird.
Vr1 = Vr1
′
u +
Xp3 − (k − 12)∆z
∆z
(Vr1
′
o − Vr1′u). (5.10)
Die subskalige turbulente kinetische Energie am Partikelaufenthaltsort, deren ra¨umliche Ablei-
tungen sowie die lokale Dissipation, allesamt Gro¨ßen, die in Gleichung (5.8) beno¨tigt werden,
werden genauso wie die aufgelo¨sten Geschwindigkeiten durch Interpolation von LES-Daten er-
halten. Es sind allerdings aufgrund der geschachtelten Gitterstruktur jeweils leichte A¨nderungen
an den Interpolationsgleichungen notwendig. Das hier verwendete Interpolationsverfahren erfor-
dert, dass das Gitter des LES-Modells im gesamten Modellgebiet aus gleich großen Gitterboxen
besteht. Eine Rechnung mit vertikal gestrecktem Gitter oberhalb der Grenzschicht zur Ein-
sparung von Rechenzeit ist bei Zuschaltung des Lagrangeschen stochastischen Modells nicht
mo¨glich. Daru¨ber hinaus ist noch anzumerken, dass das hier verwendete Interpolationsverfah-
ren innerhalb der Prandtl-Schicht noch verbesserungswu¨rdig ist, da das Interpolationsverfahren
auch innerhalb der Prandtl-Schicht eine lineare Zunahme der Geschwindigkeit mit der Ho¨he an-
nimmt und somit das Lagrangesche stochastische Modell nicht explizit die Monin-Obukhovsche
A¨hnlichkeitstheorie beru¨cksichtigt. Eine Verbesserung ko¨nnte in Zukunft der von Cai et al.
(2006) gemachte Vorschlag zur Beru¨cksichtigung der Prandtl-Schicht-Beziehungen in Lagran-
geschen stochastischen Modellen bringen.
Wa¨hrend Weil et al. (2004) das Lagrangesche Modell als vom LES-Modell separates Mo-
dell entwarfen, wurde das Lagrangesche Modell in dieser Studie fest in das LES-Modell PALM
implementiert, d.h. nach jedem Zeitschritt des LES-Modells folgen fu¨r jedes der freigesetzten
Partikel so viele Zeitschritte des Lagrangeschen Modells, bis das Partikel u¨ber den ganzen LES-
Zeitschritt hinweg verlagert worden ist. Es kann hier also davon gesprochen werden, dass das
LES-Modell und das Lagrangesche stochastische Modell online miteinander gekoppelt sind. Bes-
ser noch la¨sst sich das Lagrangesche Modell aber als eingebettet in das LES-Modell beschreiben.
Da das Lagrangesche stochastische Modell in Form eines Unterprogramms in das LES-Modell
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PALM integriert ist, und das LES-Modell PALM parallelisiert ist, wurde auch das Lagrangesche
Partikelmodell vollsta¨ndig parallelisiert programmiert. Dies erlaubt die Berechnung der Verla-
gerung einer sehr großen Zahl von Partikeln. Auf den Ho¨chstleistungsrechnern des HLRN-1 in
Hannover und Berlin konnte somit die Verlagerung von einigen hundert Millionen Partikeln
gleichzeitig berechnet werden. Eine so große Zahl von Partikeln wird tatsa¨chlich auch fu¨r die
Footprintbestimmung fu¨r Messungen in inhomogenem Gela¨nde mit einem im Vorwa¨rtsmodus
betriebenen Lagrangeschen Modell (siehe Artikel II) beno¨tigt.
Eine Illustration des Kopplungsprozesses zwischen dem LES-Modell PALM und dem imple-
mentierten Lagrangeschen stochastischen Modell sowie des inneren Ablaufs der Berechnungen
im eingebetteten Lagrangeschen stochastischen Modells gibt das Diagramm 5.2.
Die Umsetzung der Verbindung des Grobstruktursimulationsmodells mit dem Lagrange-
schen stochastischen Modell in Form einer Online-Kopplung ist vorteilhaft gegenu¨ber der auf-
einanderfolgenden Ausfu¨hrung von LES und LagrangeschemModell wie z.B. in Weil et al. (2004)
oder Cai und Leclerc (2007). Die Realisierung des Antriebs mit LES-Daten in jenen Studien
erfordert das Abspeichern von riesigen Datenmengen, na¨mlich der dreidimensionalen aufgelo¨s-
ten Geschwindigkeiten, Dissipationsraten und subskaligen turbulenten kinetischen Energie in
dichtem zeitlichen Abstand. Schon bei der relativ kleinen Simulation von Weil et al. (2004)
war es nicht mo¨glich die dreidimensionalen LES-Felder fu¨r alle LES-Zeitschritte auf Festplatte
abzuspeichern. Weil et al. (2004) mussten daher bei der Verwendung der LES-Daten im La-
grangeschen stochastischen Modell zwischen in einem Abstand von 10 s ausgegebenen Daten
zeitlich interpolieren. Cai und Leclerc (2007) hatten sogar nur in zeitlichen Absta¨nden von 50 s
ausgegebene Felder zur Verfu¨gung. Die Ausgabe auf die Festplatte und das Einlesen von der
Festplatte sind fu¨r große Datenmengen zudem auch noch sehr zeitaufwendig und machen damit
das Verfahren von Weil et al. (2004) und Cai und Leclerc (2007) relativ langsam. Somit wird
deutlich, dass fu¨r Simulationen, die große Modellgebiete und gleichzeitig sehr feine Auflo¨sungen
beno¨tigen, das Verfahren von Weil et al. (2004) und Cai und Leclerc (2007) sehr schnell an die
Grenzen z.B. des Speicherplatzangebots auf Massivparallelrechnern stoßen wird. Die Mo¨glich-
keit der Implementierung direkt in das LES-Modell war auch ausschlaggebend dafu¨r im Rahmen
dieses Promotionsvorhabens zuna¨chst ein im Vorwa¨rtsmodus betriebenes Lagrangesches Modell
mit LES-Daten anzutreiben, auch wenn z.B. Schmid (2002), die Ru¨ckwa¨rtsmodelle im Bezug auf
die Footprintbestimmung in heterogenem Gela¨nde im Vorteil gegenu¨ber den Vorwa¨rtsmodellen
sieht, da die Vorwa¨rtsmodelle Footprints im heterogenen Gela¨nde nur unter einem immensen
Aufwand bezu¨glich der Zahl der freigesetzten Partikel berechnen ko¨nnen (Luhar und Rao, 2004;
Schmid, 2002).
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advec particles.f90 — Vereinfachte U¨bersicht u¨ber die Abla¨ufe innerhalb des in PALM
eingebetteten Lagrangeschen stochastischen Modells
Z
ZJa time integration.f90 in PALM: Wurde in LES Startzeitpunkt der Partikelverlagerung erreicht? 

Nein
advec particles.f90 : Austausch der Geisterra¨nder fu¨r das Dissipationsfeld – Aufruf von exchange horiz.f90
n = 1, number of particles
Z
ZJa Wurde aktuelles Partikel bereits u¨ber den gesamten LES-Zeitschritt verlagert? 

Nein
Gehe direkt zum na¨chsten Partikel (CYCLE-Anweisung)
Bestimmung des aufgelo¨sten Anteils der Partikelgeschwindigkeit Vri (n) (Interpolation von LES-Daten)
Bestimmung der ra¨umlichen Ableitungen des Feldes der subskaligen TKE es(n) am Partikelaufenthaltsort (Interpolation von
LES-Daten)
Bestimmung der Dissipation (n) am Partikelaufenthaltsort (Interpolation von LES-Daten)
Bestimmung des Faktors fs, d.h. des Verha¨ltnisses der subskaligen TKE zur gesamten TKE, in der aktuellen Ho¨he des Partikels
(Interpolation von LES-Daten))
Z
ZJa Ist dies der erste Zeitschritt, u¨ber den hinweg das aktuelle Partikel verlagert werden soll? 

Nein
Bestimmung der subskaligen TKE es(n) am Partikelfreisetzungsort (Interpolation von LES-Daten)
Initialisierung der subskaligen Komponenten der Partikelgeschwindigkeit als Elemente einer Gaußverteilung mit dem Mittelwert 0
und einer Varianz von 2/3 der subskaligen TKE
Umspeichern der subskaligen TKE am Partikelaufenthaltsort: esalt (n) = es(n). esalt (n) wird zur Berechnung der zeitlichen
A¨nderung der subskaligen TKE entlang der Partikelbahn beno¨tigt, die in Gleichung (5.8) einfließt.
Berechnung der Partikelgeschwindigkeit als Summe aus aufgelo¨stem und subskaligem Anteil: VLi (n) = Vri (n) + Vsi (n)
Bestimmung des Zeitschritts ∆t fu¨r die Partikelverlagerung als Minimum aus LES-Zeitschritt, 1/40 der Lagrangeschen Zeitskala,
Restzeit innerhalb des aktuellen LES-Zeitschritts und einem Advektionskriterium (Partikel darf nicht u¨ber den Geisterrand eines
Prozessors hinaus fliegen)
Berechnung der neuen Partikelposition: Xi(n) = Xi(n) + VLi (n)∆t(n)
Erho¨hen des Partikelalters
Reflexion oder Absorption an Modellgebietsra¨ndern
Bestimmung der subskaligen TKE es(n) an der neuen Partikelposition (Interpolation von LES-Daten)
Berechnung der subskaligen Partikelgeschwindigkeit Vsi (n) nach Gleichung (5.8)
Umspeichern der subskaligen TKE am Partikelaufenthaltsort: esalt (n) = e(n). esalt (n) wird zur Berechnung der zeitlichen A¨nderung
der subskaligen TKE entlang der Partikelbahn beno¨tigt, die in Gleichung (5.8) einfließt.
Z
ZJa Wurde Partikel u¨ber kompletten LES-Zeitschritt hinweg verlagert? 

Nein
dt 3d reached l = .TRUE. dt 3d reached l = .FALSE.
Aufruf von user advec particles.f90 : z.B. Ausgabe von Daten, die fu¨r die Footprintberechnungen beno¨tigt werden
U¨bergabe von Partikeln, die Grenzen des Prozessorteilgebiets verlassen haben, an den entsprechenden Nachbarprozessor
Z
ZJa Gilt auf allen Prozessoren dt 3d reached l = .TRUE.? 

Nein
dt 3d reached = .TRUE. dt 3d reached = .FALSE.
dt 3d reached = .TRUE.
Optional: In einem vom Benutzer definierten zeitlichen Abstand Sortierung der Partikel in einer Reihenfolge, die der Reihenfolge der
zugeho¨rigen LES-Gitterboxen im Speicher entspricht.
Abbildung 5.2: Nassi-Schneiderman-Diagramm fu¨r das Unterprogramm advec particles.f90
Kapitel 6
Einfu¨hrung in die Vero¨ffentlichungen
Die Vero¨ffentlichung I bescha¨ftigt sich mit der Fragestellung, welche Rolle lokale Messungen
turbulenter Flu¨sse nach der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode fu¨r die Beobachtung der in
Messexperimenten nicht geschlossenen Energiebilanz spielen. Unterscha¨tzen die lokal nach der
zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode bestimmten turbulenten Flu¨sse die wahren Flu¨sse syste-
matisch? In den Vero¨ffentlichungen II und III geht es um die Entwicklung und Validierung
von Modellen, mit denen das Einflussgebiet von Messungen des Flusses und der Konzentration
eines passiven Skalars bestimmt werden ko¨nnen.
In Vero¨ffentlichung I werden mit einem Grobstruktursimulationsmodell Messungen des
turbulenten (kinematischen) Wa¨rmestroms simuliert. Die Wa¨rmestro¨me werden dabei sowohl
u¨ber die ra¨umliche (erfordert Messungen mit vielen, ra¨umlich verteilten Sensoren) als auch
u¨ber die zeitliche (lokale Messungen an einzelnen Punkten des Messgebiets) Eddy-Kovarianz-
Methode bestimmt. Der zeitlich gemittelte ra¨umliche Eddy-Kovarianz-Fluss wird als repra¨sen-
tativer Wa¨rmestrom betrachtet, und es werden Statistiken u¨ber die Abweichungen der lokal
bestimmten, zeitlichen Eddy-Kovarianz-Flu¨sse vom repra¨sentativen Wa¨rmestrom berechnet.
Vero¨ffentlichung I setzt somit die Untersuchungen von Kanda et al. (2004a) zum Problem
der nicht geschlossenen Energiebilanz fort. Kann der von Kanda et al. (2004a) beschriebene
Mechanismus zur systematischen Unterscha¨tzung des repra¨sentativen Wa¨rmestroms auch noch
in geringeren Ho¨hen als den in Kanda et al. (2004a) benutzten 100m beobachtet werden, al-
so dort wo u¨blicherweise Energiebilanzstationen in Messexperimenten messen und eine nicht
geschlossene Energiebilanz konstatieren? Wie groß ist die systematische Unterscha¨tzung, wenn
der geostrophische Wind deutlich gro¨ßer als bei Kanda et al. (2004a) ist? Welche Rolle spielt
die Turbulenzintensita¨t fu¨r die Gro¨ße der systematischen Unterscha¨tzung? Lassen sich mit dem
Mechanismus von Kanda et al. (2004a) auch die in den Experimenten beobachteten besonders
großen Abweichungen in der stabil geschichteten na¨chtlichen Grenzschicht erkla¨ren? Gibt es
eventuell Verfahren, mit denen die systematische Unterscha¨tzung der repra¨sentativen Wa¨rme-
stro¨me reduziert werden kann?
In Vero¨ffentlichung II wird ein neues Modell zur Bestimmung der Footprints von Mes-
sungen des Flusses und der Konzentration eines passiven Skalars vorgestellt. Das neue Modell
besteht aus einem in das LES-Modell PALM eingebetteten Lagrangeschen stochastischen Mo-
dell. Die Validierung des neuen Modells wird in zwei Schritten durchgefu¨hrt. Zuna¨chst wird
fu¨r eine Ausbreitungsrechnung ein Vergleich mit den Ergebnisses eines anderen numerischen
Modells und eines Konvektionstankexperiments durchgefu¨hrt. Dann wird die Eignung des neu-
en Modells zur Bestimmung von Footprints durch einen Vergleich mit den Ergebnissen einer
fru¨heren Vergleichsstudie von Footprintmodellen, in die auch Daten eines Tracerexperimen-
tes einflossen, nachgewiesen. Die Footprintbestimmungen wurden dabei in einer konvektiven
Grenzschicht durchgefu¨hrt. Die Eignung des neuen Modells zur Footprintbestimmung fu¨r einen
weiten Bereich von atmospha¨rischen Schichtungen wird dann durch Footprintbestimmungen
bei nahe neutraler Schichtung und bei moderat stabiler Schichtung gezeigt. U¨bereinstimmun-
gen und Unterschiede zu fru¨her publizierten Ergebnissen von konventionellen Footprintmodellen
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fu¨r a¨hnliche Schichtungsverha¨ltnisse werden diskutiert. Schließlich werden die Ergebnisse von
Footprintbestimmungen fu¨r Messungen in einer heterogen geheizten konvektiven Grenzschicht
pra¨sentiert und mo¨gliche Schwierigkeiten von konventionellen Footprintmodellen in solchen Si-
tuationen aufgezeigt.
InVero¨ffentlichung III werden die Ergebnisse des neuen Modells fu¨r die konvektive Grenz-
schicht aus Vero¨ffentlichung II zur Validierung von zwei konventionellen Lagrangeschen sto-
chastischen Modellen verwendet. Bei den beiden Lagrangeschen stochastischen Modellen han-
delt es sich um das im Vorwa¨rtsmodus betriebene Modell von Rannik et al. (2003), das fu¨r
diese Studie um eine Parametrisierung zur Beschreibung der Verha¨ltnisse in der Mischungs-
schicht erweitert wurde (zuvor war dieses Modell ausschließlich fu¨r Footprintbestimmungen
innerhalb der Prandtlschicht konzipiert gewesen), und das im Ru¨ckwa¨rtsmodus betriebene Mo-
dell von Kljun et al. (2002). Ein Vergleich der Ergebnisse dieser drei verschiedenen Ansa¨tze
zur Footprintbestimmung wird auch noch fu¨r einen weiteren Fall einer konvektiven Grenz-
schicht durchgefu¨hrt. Im Zentrum dieses Artikels steht die Pra¨sentation einer Methode, mit der
die Ergebnisse verschiedener Footprintmodelle nicht nur qualitativ, sondern auch quantitativ
miteinander verglichen werden ko¨nnen. Dazu werden z.B. auch Kriterien entwickelt, wann die
U¨bereinstimmung der mit zwei verschiedenen Footprintmodellen berechneten Footprints als gut
gilt. Die Verfu¨gbarkeit solcher Kriterien ist fu¨r die erfolgreiche Validierung von Footprintmo-
dellen essentiell. Die Entwicklung von Vergleichskriterien wurde dabei von den Kollegen der
Universita¨t Bayreuth durchgefu¨hrt. Im Rahmen dieser Promotion wurden lediglich die fu¨r die
Validierung der konventionellen Modelle beno¨tigten LES-Daten produziert.
Kapitel 7
Schlussfolgerungen aus dieser Arbeit
7.1 Ergebnisse dieser Arbeit
Ein Schwachpunkt der Studie von Kanda et al. (2004a) war die Untersuchung der zeitlichen
Eddy-Kovarianz-Methode durch die Analyse von virtuellen Messungen der Zeitreihen von Ver-
tikalgeschwindigkeit und potentieller Temperatur in Ho¨hen von mehr als 50 m, zumeist sogar
in Ho¨hen von 100 m oder mehr. Es war fraglich, inwieweit die Ergebnisse der Studie von
Kanda et al. (2004a) u¨berhaupt Aussagekraft fu¨r reale Messungen an Energiebilanzmesssta-
tionen, die typischerweise innerhalb der Prandtl-Schicht durchgefu¨hrt werden, haben. In dieser
Arbeit konnte fu¨r den Fall der konvektiven Grenzschicht das Ergebnis der Studie von Kanda
et al. (2004a), dass die Bestimmung von turbulenten Wa¨rmestro¨men u¨ber die zeitliche Eddy-
Kovarianz-Methode aus hochauflo¨senden Messungen der Zeitreihen von Vertikalgeschwindigkeit
und potentieller Temperatur an einzelnen Punkten eines Untersuchungsgebiets zu einer systema-
tischen Unterscha¨tzung der fu¨r das Untersuchungsgebiet repra¨sentativen Wa¨rmestro¨me fu¨hrt,
auch fu¨r solche Fa¨lle besta¨tigt werden, in denen die Messungen der turbulenten Gro¨ßen in deut-
lich geringeren Ho¨hen als in Kanda et al. (2004a) durchgefu¨hrt wurden. Interessant ist dabei
allerdings, dass eine deutlich Abnahme der systematischen Abweichung des lokalen zeitlichen
Eddy-Kovarianz-Flusses vom repra¨sentativen Wa¨rmestrom mit abnehmender Ho¨he festgestellt
werden muss. So konnte selbst unter den Bedingungen, die in Kanda et al. (2004a) als ideal fu¨r
die Beobachtung großer Imbalanzen erkannt wurden, fu¨r eine Messho¨he von 20 m noch nicht
einmal mehr eine systematische Unterscha¨tzung des repra¨sentativen Wa¨rmestroms von 5 %
festgestellt werden. Dies ist deutlich geringer als die in Foken (2003) aufgelisteten Imbalanzen,
die in Feldexperimenten in der ju¨ngeren Vergangenheit beobachtet wurden und bei geringerer
Messho¨he als in unserem numerischen Experiment bis zu 37 % betrugen. Neben der systemati-
schen Unterscha¨tzung des repra¨sentativen Flusses wurde in dieser Arbeit aber auch eine große
ra¨umliche Varianz der lokalen Abweichungen vom repra¨sentativen Wa¨rmestrom festgestellt.
Die von Kanda et al. (2004a) aufgestellte These, wonach eine zunehmende Windgeschwindig-
keit zu einer Abnahme der systematischen Unterscha¨tzung des repra¨sentativen Wa¨rmestroms
durch die lokalen zeitlichen Eddy-Kovarianz-Flu¨sse fu¨hrt, konnte nur bedingt besta¨tigt werden.
Solange auch bei einer Erho¨hung der Windgeschwindigkeit noch Zellenkonvektion zu beob-
achten ist, solange ist auch eine Abnahme der systematischen Unterscha¨tzung festzustellen.
Wird bei gro¨ßeren Windgeschwindigkeiten aber Rollenkonvektion angetroffen, so ko¨nnen deut-
lich gro¨ßere Imbalanzen beobachtet werden als in Schwachwindfa¨llen mit Zellenkonvektion. Bei
der Rollenkonvektion handelt es sich um organisierte Turbulenz, bei der ein bedeutender An-
teil des Wa¨rmeaustausches zwischen Erde und Atmospha¨re durch die organisierten Strukturen
geleistet wird, d.h. die Advektion potentieller Temperatur mit dem mittleren vertikalen Wind
spielt hier eine sehr große Rolle. Dieser Term wird bei der zeitlichen Eddy-Kovarianz-Methode
aber vernachla¨ssigt, was wie von Mahrt (1998) postuliert und von Inagaki et al. (2006a) in
einem numerischen Experiment gezeigt, zu einer Unterscha¨tzung der ra¨umlich repra¨sentativen
Wa¨rmeflu¨sse fu¨hrt.
In der hier vorgestellten Arbeit konnten in der simulierten stabilen Grenzschicht keine turbu-
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lenten organisierten Strukturen mit hoher Lebensdauer beobachtet werden. Folgerichtig konnte
auch keine signifikante Unterscha¨tzung der Wa¨rmestro¨me durch die zeitliche Eddy-Kovarianz-
Methode in der stabilen Grenzschicht in dem hier vorgestellten numerischen Experiment beob-
achtet werden.
Ferner wurde in der hier vorgestellten Arbeit gezeigt, dass die weitverbreitete Methode der
Filterung der lokalen Zeitreihen von Temperatur und Vertikalwind mit den lokalen Trends der
Zeitreihen zu einer Versta¨rkung der systematischen Unterscha¨tzung fu¨hrt. Es wurde eine al-
ternative Filtermethode vorgeschlagen, bei der nur die Zeitreihe der potentiellen Temperatur
gefiltert wird, und zwar mit dem Trend der u¨ber das Messgebiet gemittelten potentiellen Tem-
peratur. Die aus den mit dieser Methode gefilterten Zeitreihen bestimmten Eddy-Kovarianz-
Flu¨sse besitzen nicht das Problem einer systematischen Unterscha¨tzung des repra¨sentativen
Wa¨rmestroms.
Zur Interpretation von gemessenen Austauschflu¨ssen zwischen der Erde und der Atmospha¨-
re ist eine Kenntnis u¨ber das Quellgebiet oder den Footprint einer Messung von Bedeutung.
So ko¨nnte beispielsweise, insbesondere bei Messungen in horizontal heterogenen Gebieten, eine
Ursache der nicht geschlossenen Energiebilanz in Feldexperimenten unterschiedlich große Quell-
gebiete der einzelnen Energieflu¨sse sein. Eine Bestimmung von Quellgebieten kann auch dabei
helfen, den geeigneten Standpunkt fu¨r einen Messsensor in einem Feldexperiment zu finden.
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein neues Modell entwickelt, mit dem die Bestimmung von
Quellgebieten bzw. Footprints der Messungen von Flu¨ssen und Konzentrationen eines passiven
Skalars fu¨r einen weiten Bereich von atmospha¨rischen Schichtungen und fu¨r sowohl horizontal
homogene als auch horizontal heterogene Flussbedingungen mo¨glich ist. Das neu entwickelte
Modell besteht aus einem in Form eines Unterprogramms in ein Grobstruktursimulationsmo-
dell eingebetteten Lagrangeschen stochastischen Modell. Somit wurde erstmals eine Online-
Kopplung zwischen Grobstruktursimulationsmodell und Lagrangeschem Modell realisiert. Die
Online-Kopplung erweist sich als vorteilhaft, da sie die Ausgabe von riesigen Datenmengen des
LES-Modells zum spa¨teren Antrieb des Lagrangeschen Modells wie in der Oﬄine-Kopplung
vermeidet und damit Rechnungen mit sehr viel feiner aufgelo¨sten und gro¨ßeren Modellgebie-
ten zuga¨nglich ist. Die im Lagrangeschen Modell berechneten Partikelgeschwindigkeiten setzen
sich zusammen aus einem aufgelo¨sten Anteil, der durch Interpolation des Geschwindigkeitsfelds
der Grobstruktursimulation auf den Partikelaufenthaltsort bestimmt wird, und einen subska-
ligen Anteil, der aus einer stochastischen Differentialgleichung erhalten wird. Die Annahme
der Isotropie in der Modellierung des subskaligen Anteils der Partikelgeschwindigkeit ist in der
unmittelbaren Na¨he des Erdbodens nicht erfu¨llt und fu¨hrt hier zu einer Abha¨ngigkeit der Er-
gebnisse des Lagrangeschen Modells von der Auflo¨sung im LES-Modell. Dies zeigt, dass die
mit dem Verfahren der Online-Kopplung mo¨gliche ho¨here Auflo¨sung der LES tatsa¨chlich ein
nutzbringender Vorteil gegenu¨ber der Oﬄine-Kopplung ist.
Das neu entwickelte Modell reproduzierte die Ergebnisse von fru¨heren numerischen und ex-
perimentellen Studien fu¨r die Ausbreitung eines passiven Skalars. Ein Vergleich mit fru¨heren
Footprintstudien zeigte, dass das neu entwickelte Modell auch dazu in der Lage ist, seinem
eigentlichen Verwendungszweck, na¨mlich der Bestimmung realistischer Footprints, nachzukom-
men. Ein Ergebnis der Vergleiche mit den fru¨heren Studien war, dass die Besta¨tigung fru¨herer
U¨berlegungen, dass die Vernachla¨ssigung turbulenter Dispersion in Stro¨mungsrichtung, die in
allen analytischen Footprintmodellen unvermeidbar ist, zu einem Maximum der Footprintfunk-
tion fu¨hrt, das zu weit stromaufwa¨rts liegt.
Ein Charakteristikum der Footprintfunktion fu¨r Messungen des Flusses eines passiven Ska-
lars in der konvektiven Grenzschicht, dem bisher keine gro¨ßere Aufmerksamkeit in der Literatur
gewidmet wurde, ist das Auftreten von negativen Werten der Footprintfunktion fu¨r Quellen in
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Abbildung 7.1: Quer zur mittleren Windrichtung aufintegrierter Flussfootprint fu¨r eine Messho¨he von 150 m
(links) und quer zur mittleren Windrichtung aufintegrierte normierte Konzentration (rechts) fu¨r die in Artikel
II beschriebene konvektive Grenzschicht. Die Abbildung veranschaulicht den Zusammenhang zwischen dem
Auftreten von negativen Werten des Flussfootprints und dem typischen Muster der Ausbreitung eines passiven
Skalars in der konvektiven Grenzschicht. Negative Flussfootprints werden beobachtet, wenn die Konzentration
des passiven Skalars unterhalb der Messho¨he mit zunehmendem Abstand vom Quellort zunimmt.
einiger Entfernung vom Sensor. Das Auftreten der negativen Werte ha¨ngt mit der vertikal in-
homogenen Turbulenz zusammen, die fu¨r bodennahe Quellen des passiven Skalars zu einem
Maximum der Konzentration des passiven Skalars in der oberen Ha¨lfte der Grenzschicht und
einem Minimum der Konzentration in Bodenna¨he in einiger Entfernung vom Freisetzungsort
fu¨hrt. In noch gro¨ßerer Entfernung von der Quelle zeigt sich die Konzentration dann aber
gut durchmischt. Daher muss es in einiger Entfernung vom Freisetzungsort zu einer vermehr-
ten Abwa¨rtsbewegung von Partikeln kommen, was dann zu negativen Flussfootprints fu¨r diese
Entfernungen fu¨hrt (siehe auch Abbildung 7.1).
Der große Anwendungsbereich fu¨r das neue Modell wurde durch Berechnungen von Foot-
prints fu¨r Messungen von Flu¨ssen und Konzentrationen von passiven Skalaren in einer konven-
tionell neutralen atmospha¨rischen Grenzschicht und in einer stabil geschichteten Grenzschicht
gezeigt. Hierbei wurde der große Einfluss der unter diesen Schichtungsbedingungen zu beobach-
tenden starken Winddrehung mit der Ho¨he (siehe Abbildung 7.2) auf die Footprints deutlich.
So zeigten die Footprints keine Symmetrie, was an der Verteilung der Gebiete mit den hier
durch die Winddrehung mit der Ho¨he verursachten negativen Werten der Footprintfunktion
zu erkennen war. Daru¨ber hinaus a¨nderte sich die Ausrichtung der Quellgebiete mit der Ho¨-
he ganz analog zur A¨nderung des Windes mit der Ho¨he. Diese Tatsache ist insbesondere zu
beru¨cksichtigen, wenn Flussbestimmungen aus unterschiedlichen Ho¨hen miteinander verglichen
werden sollen, wie beispielsweise Messungen an Energiebilanzstationen mit flugzeuggestu¨tzten
Messungen.
Schließlich wurden mit dem neuen Modell auch erstmals Footprints fu¨r Messungen in ei-
ner horizontal heterogen geheizten Grenzschicht bestimmt. Dazu musste das Footprintbestim-
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Abbildung 7.2: Drehung des mittleren Windes mit der Ho¨he in der in Artikel II pra¨sentierten, simulierten
stabilen Grenzschicht. Die La¨nge der Mittelungsperiode betrug eine Stunde. Die Punkte markieren die Spitzen
der Vektoren des Horizontalwinds in jedem fu¨nften Gitterpunktsniveau (d.h. in einem Abstand von 5 m) der
LES ausgehend vom ersten Gitterpunktsniveau oberhalb des Erdbodens (0, 5 m).
mungsverfahren von Rannik et al. (2003) leicht abgewandelt werden. In der heterogen geheizten
Grenzschicht war die Bestimmung von Footprints fu¨r Punktmessungen aufgrund der Verwen-
dung eines Lagrangeschen Modells im Vorwa¨rtsmodus nicht mo¨glich. Stattdessen wurden Foot-
prints fu¨r horizontal ausgedehnte Messsensoren mit Messfla¨chen von einigen Quadratmetern
durchgefu¨hrt. Dies entspricht der Bestimmung eines mittleren Footprints fu¨r ein Feld von hori-
zontal unendlich dicht nebeneinander liegenden Punktmessungen. Sensitivita¨tsstudien zeigten,
dass die Abha¨ngigkeit der Footprintergebnisse von der Gro¨ße der Messfla¨che relativ gering ist.
Die Footprintergebnisse fu¨r die horizontal heterogen geheizte Grenzschicht zeigten deutliche
Auswirkungen der Heterogenita¨t auf die Zusammensetzung der Quellfla¨chen von Messungen. In
Bereichen einer konvergenten Stro¨mung konnte ein Quellgebiet mit zwei Hauptrichtungen dia-
gnostiziert werden. Solch komplexe Stro¨mungen ko¨nnen in konventionellen Footprintmodellen
bisher nicht beru¨cksichtigt werden. Die hier vorgestellte Arbeit la¨sst daher vermuten, dass mit
konventionellen Footprintmodellen berechnete Footprints teilweise deutliche Abweichungen von
den tatsa¨chlichen Quellgebieten aufweisen. Eine Weiterentwicklung von konventionellen Foot-
printmodellen unter Verwendung von fu¨r horizontal heterogene Bedingungen gu¨ltigen Parame-
trisierungen ist daher dringend erforderlich. Auf absehbare Zeit ist die Grobstruktursimulation
noch ein zu ressourcenaufwa¨ndiges Verfahren, um fu¨r standardma¨ßige Footprintbestimmun-
gen zum Einsatz kommen zu ko¨nnen. Die Validierung der weiterentwickelten konventionellen
Footprintmodelle kann dabei mit Hilfe von Ergebnissen eines Grobstruktursimulationsmodells
erfolgen, wenn keine geeigneten Daten eines Messexperimentes vorliegen.
Eine Validierung der Ergebnisse zweier konventioneller Lagrangescher Footprintmodelle mit
Hilfe der im Rahmen dieser Arbeit gewonnenen Daten des neu entwickelten Modells wurde zu-
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Abbildung 7.3: Footprint fu¨r Konzentrationsmessungen in einer Ho¨he von 10 m im Zentrum der Straßenkreu-
zung innerhalb eines idealisierten Geba¨udefelds. Das passive Skalar (bzw. die Partikel) wurde in einer Ho¨he von
45 m frei gelassen, also etwas oberhalb der Oberkante der Geba¨ude in einer Ho¨he von 40m. Vorgegeben war ein
mittlerer Wind in positiver x-Richtung.
na¨chst fu¨r horizontal homogene Grenzschichten durch Kooperationspartner an der Universita¨t
Bayreuth durchgefu¨hrt. Der besondere Fokus lag dabei auf einer Validierung der zweidimensio-
nalen Footprintfunktion. Fu¨r die Validierung der zweidimensionalen Footprints gibt es bisher
keine geeigneten Daten aus Messexperimenten, so dass hier zurzeit LES-Daten die beste Validie-
rungsmo¨glichkeit darstellen. Fu¨r die meisten Messho¨hen in verschiedenen konvektiven Grenz-
schichten konnte nach den von den Kooperationspartnern aus Bayreuth entwickelten Kriterien
eine relativ gute U¨bereinstimmung zwischen den Footprints des neu entwickelten gekoppelten
LES-Lagrangeschen Ansatzes und den Footprints der beiden konventionellen Modelle festge-
stellt werden. In der stabilen und neutralen Grenzschicht zeigten sich gro¨ßere Abweichungen,
da die konventionellen Modelle die Winddrehung mit der Ho¨he vollkommen vernachla¨ssigten.
Grundsa¨tzlich wurde im Rahmen dieser Arbeit gezeigt, dass die Mo¨glichkeiten der LES-
Methode auf dem Gebiet der Footprintbestimmung tatsa¨chlich den von Schmid (2002) und
Foken und Leclerc (2004) gea¨ußerten Hoffnungen zu entsprechen scheinen. Im Rahmen dieses
Promotionsvorhabens wurde ein Werkzeug entwickelt, mit dem nun auch die Bestimmung von
Footprints unter heterogenen Bedingungen mo¨glich ist. Anhand der Ergebnisse des LES-Modells
muss aber eine Weiterentwicklung der konventionellen Footprintmodelle erfolgen, um die Vor-
teile des LES-Ansatzes auch fu¨r standardma¨ßige Footprintbestimmungen nutzen zu ko¨nnen, da
die routinema¨ßige Bestimmung von Footprints mit Hilfe eines LES-Modells in na¨chster Zeit
aufgrund des enormen Ressourcenbedarfs der LES nicht mo¨glich ist.
7.2 Ausblick auf weitere Untersuchungen
Zum Abschluss sollen noch kurz zwei weitere Untersuchungen erwa¨hnt werden, die mit dem
im Laufe des Promotionsvorhabens entwickelten, in das Grobstruktursimulationsmodell PALM
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Abbildung 7.4: U¨ber die erste Stunde der Partikelausbreitung gemitteltes Feld der Geschwindigkeitskompo-
nente v in einer Ho¨he von 42, 5 m, also genau in der Mitte zwischen Geba¨udeoberkante und Quellho¨he. Wa¨hrend
die Stro¨mung direkt hinter den Geba¨uden eine deutliche Komponente in Richtung der offenen Straße besitzt,
ist vor den Geba¨uden eine Konvergenz der v-Komponente der Geschwindigkeit festzustellen.
Abbildung 7.5: Vektoren des u¨ber 60 Minuten gemittelten Geschwindigkeitsfelds in der yz-Ebene direkt hin-
ter den Geba¨uden. Partikel, die an der Ru¨ckseite der Geba¨ude freigesetzt werden, werden mit der mittleren
Stro¨mung in Richtung der offenen Straße abtransportiert. U¨ber der Mitte der offenen Straße konvergiert die
mittlere Stro¨mung und die Partikel sinken langsam mit der mittleren Stro¨mung zum Messsensor in 10 m Ho¨he
ab.
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Abbildung 7.6: 80%-Quellgebiet fu¨r den gemessenen Fluss in einer Ho¨he von 30m an den Positionen A4 (links,
weniger rauher Untergrund) bzw. A5 (rechts, rauherer Untergrund) der idealisierten LITFASS-Simulation, die
mit Messdaten des LITFASS2003-Experiments (Beyrich et al., 2004) vom 26.Mai 2003 angetrieben wurde. Ob-
wohl der Untergrund um die Messstation A5 rauher ist als um die Messstation A4 erstreckt sich das Quellgebiet
fu¨r die Messung an A5 weiter stromaufwa¨rts als das Quellgebiet fu¨r die Messung an der Station A4.
eingebettete, Lagrangeschen stochastischen Modell durchgefu¨hrt wurden, bisher aber noch nicht
vero¨ffentlicht wurden und deshalb in dieser kumulierten Dissertation auch keinen gro¨ßeren Um-
fang einnehmen sollen. Zum einen wurde die neue Footprintbestimmungsmethode zur Ermitt-
lung von Footprints fu¨r Messungen der Konzentration und des Flusses eines passiven Skalars
innerhalb und oberhalb einer idealisierten sta¨dtischen Rauhigkeitsschicht eingesetzt. Dazu wur-
de mit Hilfe des Grobstruktursimulationsmodells die U¨berstro¨mung eines regelma¨ßigen Qua-
derfeldes simuliert (siehe die Arbeit von Letzel (2007) fu¨r Informationen zur Beru¨cksichtigung
des Einflusses von Geba¨uden auf die Stro¨mung im Grobstruktursimulationsmodell PALM).
Abbildung 7.3 zeigt ein Beispiel fu¨r die erhaltenen Footprints. Offensichtlich haben Quellpo-
sitionen auf der Leeseite der Geba¨ude einen gro¨ßeren Einfluss auf das gemessene Signal als
Quellpositionen auf der Luvseite der Geba¨ude. Eine Erkla¨rung fu¨r diese Beobachtung la¨sst sich
durch Analyse der Stro¨mungsfelder (siehe z.B. Abbildung 7.4 und Abbildung 7.5) gewinnen, die
auch im zeitlichen Mittel komplexe Wirbelstrukturen aufweisen. Die Heterogenita¨t der mitt-
leren Stro¨mung, die sich in den komplexen Wirbelstrukturen zeigt, fu¨hrt auch zu sehr großen
Unterschieden der Footprints fu¨r unterschiedliche horizontale Messpositionen, selbst wenn das
vertikale Messniveau das gleiche ist. Die Bestimmung von Footprints fu¨r Messungen in sta¨dti-
schen Gebieten ist beispielsweise hilfreich, um die Verursacher von Konzentrationshotspots zu
identifizieren. Mo¨glicherweise lassen sich aus solchen Studien Informationen fu¨r die Stadtpla-
nung gewinnen, welche Quellpositionen vermieden werden sollten, um das Auftreten von sehr
hohen Konzentrationen eines Schadstoffs an einem bestimmten Ort zu vermeiden.
Eine andere Untersuchung, die mit dem neuen Modell durchgefu¨hrt wurde, war die Bestim-
mung von Footprints fu¨r die Positionen der Messsensoren A4 und A5 fu¨r einige der Tage des
LITFASS2003-Experiments (Beyrich et al., 2004) - einem Experiment in der deutlich von In-
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Abbildung 7.7: yz-Schnitt der u¨ber 30 Minuten und entlang der x-Richtung gemittelten Windgeschwindigkeits-
komponente v fu¨r die LITFASS-Simulation fu¨r den 26.Mai 2003. Bodennah wird u¨ber dem rauheren Untergrund
tatsa¨chlich ein geringeres v beobachtet. In einer Ho¨he von 30 m haben sich die Verha¨ltnisse jedoch umgekehrt.
Dies erkla¨rt die Gro¨ße der Quellgebiete in Abbildung 7.6.
homogenita¨ten des Untergrunds gepra¨gten Region um das Meteorologische Observatorium Lin-
denberg. Dazu wurde das Grobstruktursimulationsmodell PALM, wie von Uhlenbrock (2006)
beschrieben, mit aus den Messwerten des LITFASS-Experiments abgeleiteten Anfangs- und
Randbedingungen betrieben. Die Abbildungen 7.6 und 7.7 zeigen Ergebnisse der LITFASS-
Simulation fu¨r den 26.Mai 2003. Die Inhomogenita¨t des Untergrunds spiegelt sich in Unter-
schieden der Quellgebiete fu¨r die Messungen an den Positionen der Messsensoren A4 und A5
wieder. Die Art der Unterschiede zwischen den Quellgebieten deutet eher eine Beeinflussung
der Messung durch Rauhigkeitsunterschiede als durch thermische Unterschiede an. So ist anders
als in der in Artikel II vorgestellten heterogen geheizten Grenzschicht kein deutliches Signal ei-
ner Sekunda¨rzirkulation zu erkennen, dass zu starken Windrichtungsa¨nderungen fu¨hren wu¨rde.
Eine weitere Analyse der Footprints fu¨r die LITFASS-Simulationen steht noch aus.
Insbesondere die erstmalige Bestimmung von Footprints fu¨r Messungen unter dem hoch
komplexen Einfluss von Geba¨uden auf die Stro¨mung unterstreicht noch einmal, welchen Nut-
zen die Grobstruktursimulation fu¨r die Footprintforschung erbringen kann. Die Simulation von
Footprints fu¨r idealisierte Fa¨lle des LITFASS2003-Experiments ist ein erster Schritt hin zu ei-
ner Footprintbestimmung fu¨r reale Messungen. Weitere Studien mu¨ssen zeigen, inwieweit der
hier gewa¨hlte Ansatz der Footprintmodellierung mit einem in ein LES-Modell eingebetteten
Lagrangeschen stochastischen Modell im Vorwa¨rtsmodus auch fu¨r reale Situationen zuverla¨s-
sige Footprints liefern kann und inwieweit die Daten des LES-Modells zur Validierung und
Weiterentwicklung von konventionellen Footprintmodellen benutzt werden ko¨nnen, die dann
mit einem wesentlich geringeren Aufwand gegenu¨ber der LES zuverla¨ssige Footprints auch fu¨r
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Messungen in horizontal heterogenen Bedingungen liefern ko¨nnen.
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Abstract. In this study we compare the performance of traditional Lagrangian stochastic (LS)
footprint models that use parameterised flow field characteristics with results of a Lagrangian
trajectory model embedded in large eddy simulation (LES) framework. The two Lagrangian
models follow the particles backward and forward in time while the trajectories in LES only
evolve forward in time. We assess their performance in unstably and neutrally stratified boun-
dary layers at observation levels covering the whole depth of the atmospheric boundary layer.
We present a concept for footprint model comparison that can be applied for 2D footprints.
Because the flow field description among the three models is most realistic in LES we use those
results as reference in the comparison. We found that for lowest observation heights the results
of all three models are comparable. At higher levels the results are similar at close distances
from the measurement point, whereas at further distances the differences grow considerably.
C-1 Introduction
Footprint modelling aims at determining the areas of highest influence on concentrations or
fluxes of atmospheric constituents at a certain location. This is necessary in interpreting the
results of measurements especially when those are performed over a landscape of varying sour-
ce strengths. While the term footprint refers to the field of view of a measurement device, the
outcome of footprint modelling typically is the footprint function or source weight function
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(see Schmid, 1997, and the references therein). Analytical footprint models facilitate an analy-
tic solution for diffusion equation and are usually applied only for flow within well developed,
stationary atmospheric surface layer (ASL) where Monin-Obukhov scaling is valid. In the La-
grangian stochastic (LS) approach a large number of particles are followed as they traverse
between their sources and the observation point. Stochastic models are more time consuming
but they can also be applied for measurements over tall canopies where the within canopy flow
and along wind diffusion are of crucial importance and roughness layer effects modifies the cha-
racteristics of turbulence (e.g. Baldocchi, 1997; Rannik et al., 2000, 2003). LS simulations can
be run either backward (e.g., Kljun et al., 2002) or forward (e.g., Leclerc and Thurtell, 1990;
Rannik et al., 2000) in time. The heterogeneities in the flow field and even nonstationarity are
more straightforward to take into account in backward modelling, whereas forward models are
less sensitive for stochastic noise than backward models in which the flux contributions are
dependent on the ratio of initial and touchdown velocities (Flesch, 1996). Conventional way to
simulate LS dispersion requires pre-determined flow characteristics as input. Large eddy simu-
lations (LES), instead, determine the statistics of turbulence themselves according to the given
initial and boundary conditions. Those flow field characteristics are consequently either used as
input for Lagrangian particles (Cai and Leclerc, 2007) or the particles are released during LES
run in which case the particles experience the flow field development in real time (Steinfeld et
al., 2008).
In the present comparison of footprint models we use the LS model LPDM-B (Kljun et
al., 2002) for backward simulations (BW) and the LS model by Univ. of Helsinki (Rannik et
al., 2000; Markkanen et al., 2003; Rannik et al., 2003) for forward simulations (FW). As a
reference we use the LES model PALM (Raasch and Etling 1998; Raasch and Schro¨ter, 2001)
which simulates trajectories of a large number of particles simultaneously with general flow field
calculations (Steinfeld et al., 2008). From this data the footprints are determined in a similar
way as in conventional forward LS models (Kurbanmuradov et al., 1999).
In previous footprint model comparison studies the most common measures used are peak
position and certain statistical measures of cumulative footprint function. (Schmid (1997) defi-
ned for 2D source areas the effect level of certain percentage of the total source weight function,
Markkanen et al. (2003) used distances of cumulative 1D footprint function reaching certain
percentage; former cumulates the values from the maximum toward areas of smaller contributi-
on up to selected percentage, and the latter cumulates cross-wind integrated footprint function
from infinity at downwind from the measurement point towards increasing distances upwind.
Both in model comparison studies (Horst and Weil, 1992; Rannik et al., 2000; Kljun et al.,
2003) and in studies aiming at model evaluation based on tracer experiments (Finn et al., 1996;
Leclerc et al., 2003a, b; Mo¨lder et al., 2004) as well as on wind tunnel experiments (Kljun et
al., 2004) cross wind dimension is often neglected, and the results are shown in 1D - that is, as
functions of along mean wind distance from the observation position. The reason for neglecting
cross wind dimension in the analysis of LS simulations is often too high stochastic noise of 2D
patterns. On the other hand, any comparison is more straightforward as a function of one carte-
sian dimension than of two dimensions. Quite often the cross wind direction is not considered in
the simulations at all. In the tracer experiment evaluation case the reason for exclusion of cross
wind direction may also be that the experiment set up only provides information for vertical
dimension. For practical purposes, however, the source area has to be considered in 2D. For
instance, quality assessment tools (e.g., Go¨ckede et al., 2007, 2008) make use of 2D footprints
to determine the areas of importance surrounding the measurement point.
Nowadays, as computing power has increased, the run times for simulations with high enough
particle numbers have decreased and even the 2D data can be used as such without smoothing
C-1 Introduction 78
the data by means such as density kernel method facilitated by Kljun et al. (2002). Density
kernel method, even though common tool in producing estimates of less noise, needs careful
consideration of the width of the kernel window to keep the important patterns of the footprint
functions. This is especially important when the 2D footprint function is not symmetrical over
mean wind axis, as in the case when Ekman layer wind direction turning is taken into account
(Steinfeld et al., 2008).
Moreover, in a comparison the tendency of the cumulated footprint function of each model
has to be considered to make the simulated results truly comparable. According to Horst and
Weil (1994), in the case of the uniform surface flux the integrated flux footprint function has to
tend to unity under homogeneous flow within the surface layer. Higher within the atmospheric
boundary layer (ABL) (in fact in convective boundary layer) it tends to 1− zm/zi (Horst and
Weil, 1992), where zm stands for measurement height and zi is ABL depth. While in the family
of analytical flux footprint models many do not satisfy the condition Haenel and Gru¨nhage
(1999) developed a 1D model that tends to unity once integrated to infinity.
As the upper boundary of particle dispersal is often neglected when footprints are determi-
ned for low measurement heights, the footprints derived from LS simulations are usually nor-
malised by their cumulative values at certain horizontal distances from the observation point.
Nevertheless, when the whole depth of the boundary layer is considered, the plume reflection
from the boundary layer top influences the shape of the flux footprint function strongly which
often does not cumulatively tend to any well defined value within reasonable distances from
the observation point. This is due to locally negative flux footprint functions which are to be
expected under complicated flow situation as was demonstrated by Finnigan (2004) in a case
of convergent flow near a hill top, whereas under simple shear flow situation the integrated flux
footprint function is bound by 0 and 1.
Among LS approaches cumulative cross wind integrated flux footprint function presented
by Leclerc and Thurtell (1990) tends to unity. The versions of the forward flux footprint model
by Univ. of Helsinki (Rannik et al, 2000; Markkanen et al., 2003; Rannik et al, 2003) which only
consider the surface layer flux footprint functions tend to unity. This is due to the fact that the
flow field fulfills the simple shear flow condition discussed by Finnigan (2004). In Kljun et al.
(2004) the parameterisation of LPDM-B model satisfies the integral condition of unity, as well.
According to Finnigan (2004) cumulated concentration footprint functions are expected
to be bound by zero and one as they can be interpreted as Green’s functions of Eulerian
mass conservation equation or transition probabilities in Lagrangian framework. In work by
Cai and Leclerc (2007), that combines LES derived flow characteristics with LS simulations,
concentration footprints tend to unity in infinity, showing, however at certain distances values
well over unity. The results are normalised by the fraction of boundary layer lying below the
source height. On the contrary, in the footprint model by Univ. of Helsinki (Rannik et al., 2000)
which derives the footprints from dispersion data according to Kurbanmuradov et al. (1999)
the concentration footprint functions tend to infinity when normalised only by the simulated
particle number (which corresponds to normalisation by source strength).
In this work we present a concept to compare the 2D Lagrangian footprints extending
through whole depth of the ABL. For that aim we present a way to normalise the stochastic
particle data that is suitable for the data sets in hand. We quantify model agreement both for
the equality of their sizes and for the degree of overlapping source areas. Finally we present a
classification for 2D model agreement.
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C-2 Methods
C-2.1 The LS model embedded into the LES model PALM
The LS particles are embedded into LES model PALM whose range of applicability covers
boundary layers from convective to weakly stably stratified (Beare et al., 2006; Steinfeld et al.,
2008) including neutral stratification (Letzel et al., 2006). The method for particle inclusion is
based on Weil et al (2004), who separate the velocity scales of particles into two scales consisting
of deterministic part and stochastic part, corresponding to the division of turbulent flow field
into grid-scale and sub-grid scales, respectively. For stochastic transport Weil et al. (2004)
adopted the Thomson (1987) model which assumes isotropy and Gaussianity of turbulence (see
Weil et al. (2004) for more details). The grid scale flow characteristics are interpolated linearly in
vertical and bilinearly in horizontal direction to sub-grid scale particle positions. Following Kim
et al. (2005), no boundary condition has been used at the boundary layer top, whereas at the
top of the model domain reflection condition has been applied. Nevertheless the latter condition
had no effect as no particle reached the top of the domain. Importantly, in the PALM embedded
LS model, the particles are simulated online during LES run. That is not the case in LES driven
LS simulations by Weil et al. (2004), Cai and Leclerc (2007) and Kim et al. (2005) who used
precalculated LES data for consequent, separate LS simulations, which is costly concerning
the disc space and limited by writing and reading rates of the data. Furthermore, the PALM
embedded LS calculations are fully parallelised which facilitates release of exceptionally high
number of particles. For more discussion on benefits of our approach see Steinfeld et al. (2008).
In this work PALM is driven in its dry mode and cyclic lateral boundaries are applied both for
the flow field and the particles. Furthermore, Monin-Obukhov similarity is applied between the
surface and the first computational grid point level.
C-2.2 Conventional Lagrangian stochastic models
Backward model LPDM-B
In LPDM-B the dispersion is based on a model by Rotach et al. (2006) and de Haan and
Rotach (1998) which satisfied the well mixed condition by Thomson (1987) from convective
to stable stratifications and over the whole depth of the atmospheric boundary layer. We use
the model in its most parameterized form in which only surface roughness length, friction
velocity, Obukhov length, convective velocity scale and boundary layer height are required as
input. Parameterizations of mean wind speed and standard deviations are given in Rotach
et al. (1996). Calculation of backward trajectories and the method of deriving the flux and
concentration footprint function out of the release and touchdown velocity data are given in
Flesch et al. (1995) and Flesch (1996). For detailed description and sensitivity analysis of the
model as whole the reader is advised to have a look at Kljun et al. (2002).
Forward model
The forward model by Univ. of Helsinki (Rannik et al., 2000) was used in this work as a
version presented in Rannik et al. (2003). The model simulates transition of stochastic particles
according to Thomson’s (1987) 3D model forward in time. The model only considers dispersal
within the ASL where Monin-Obukhov similarity is assumed. Universal functions accounting for
stabilities for wind statistics, for wind speed and for dissipation rate of turbulence are given in
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Rannik et al. (2003). As the model version Rannik et al. (2003) actually considers the roughness
sublayer including canopy sublayer the leaf area density was adjusted so that roughness length
of 0.14 m was attained. Because the canopy height (0.75 m) was low compared to the lowest
measurement height (10 m) and the particles were released from the top of the canopy, the
inclusion of canopy layer is not expected to have a strong influence on the particle dispersion.
C-2.3 Footprint calculations
In the following presentation the form of the functions is otherwise adopted from Vesala et al.
(2008) except for the notation convention, where capital letters in speeds and positions refer
to particles, while low case letters stand for fixed Eulerian reference frame such as speeds and
positions in the measurement point. According to Flesch (1996) in the case of BW model the
vertical flux density at the location (x, y, z) is
F (x, y, z) =
2
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
Wi0
Wij
Q(Xij, Yij, z0), (C-1)
where summations run over the number of particles (N) and touchdowns (ni), Wi0 is initial
speed of the particle and Wij is its speed at touchdown. Q stands for source strength and
N stands for total number of particles. 2D footprint functions are subsequently calculated as
follows:
f(x, y, z) =
1
Q
∂2F
∂x∂y
. (C-2)
The equation for concentration at the sensor location differs from the respective equation
for flux in the sense that initial speed of particles is not considered in the nominator. Thus the
equation is as follows:
C(x, y, z) =
2
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
1
Wij
Q(Xij, Yij, z0). (C-3)
The footprint function, however, is of a similar form as that of flux footprint.
In the FW model case, the respective estimator for flux at position (x, y, z) is as follows:
F (x, y, z) =
1
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
Wij
|Wij|Q(x−Xij, y − Yij, z0), (C-4)
where ni stands for number of interceptions of the particle with the measurement level zm and,
consequently, Wij represents the particle velocity at the moment of interception. Otherwise the
notation follows that of backward calculations (Eq. C-1 to C-3). Concentration at (x, y, z) is
calculated as follows
C(x, y, z) =
1
N
N∑
i=1
ni∑
j=1
1
|Wij|Q(x−Xij, y − Yij, z0). (C-5)
The respective footprints are determined as in the backward model case above (Eq. C-2).
In this study source strength Q is horizontally homogeneous within the domain. Thus nor-
malisation by source strength in Eq. C-2 simply reduces the variable out of consideration.
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Table C-1: Parameters characterising the site, flow situation and the domain used in both runs.
Parameter case 1 (case 1 with Coriolis force) case 2
site
hc 0.75 m (0.75 m) 0.75 m
z0 0.14 m (0.14 m) 0.14 m
flow situation
L -32 m (-30 m) -76.6 m
zi 500 m (560 m) 545.95 m
w∗ 0.78 m s−1 (0.97 m s−1) 0.76 m s−1
u∗ 0.27 m s−1 (0.27 m s−1) 0.295 m s−1
domain extension
cross wind 1000 m 1000 m
down wind 200 m 200 m
up wind 3000 m 5000 m
C-2.4 Model comparison
In this work we simulated the convective, homogeneous boundary-layer already investigated
in the paper of Leclerc et al. (1997) (case with Obukhov length of -32 m, cf. Table C-1).
Additionally, we simulated a more neutral case with Obukhov length of -77 m. Since the two
conventional LS models in their present form only consider stationary flow condition, the stage
of a well developed, very slowly growing ABL situation was considered for LES as well. The
parameters characterising the site and the flow are given in Table C-1.
We simulated trajectories for ten observation heights (10, 30, 40, 50, 100, 150, 200, 250,
300 and 350 m) for a mixed layer of approximately 500 m (see Table C-1). Nevertheless, FW
simulations were only performed up to observation height of 100 m which is already beyond the
validity of the model that only considers ASL flow. For each measument height, we calculated
the footprint contributions for evenly spaced grids of resolutions of: 5, 10, 20, 50, 100, 200 and
400 m. A wide range of resolutions was applied to be able to select the most suitable resolutions
for each measurement height (see the end of this chapter for the selection of resolution). Selecting
an appropriate resolution is crucial so that no important patterns in the footprint functions will
be leveled out by too coarse resolution, whereas too high resolution will give rise to outliers
due to statistical noise which is characteristic of stochastic simulations. This noise is especially
disturbing in the BW model case, where the touchdown speed occurs in the nominator of flux
and concentration functions (Eq. C-1 and Eq. C-3). The effect of noise can be reduced by
increasing the amount of simulated particles but here we used particle numbers typical for
conventional models of the order of 105 while the number of particles in LES was one order of
magnitude more.
In the comparison among the three models we used LES results as reference because of its
most realistic description of the flow field and largest particle number, consequently producing
least noise. For model comparison it is important to compare both sizes of the areas contributing
to the signal as well as their locations. To concentrate on differences in shapes of the footprint
patterns instead of differences in total contributions, all footprints were normalised by the total
contribution from the selected horizontal domain. Thus the total signal from the domain area
was equal to unity. In order to take into account all the particles contributing to the signal, the
footprints should be normalised by the contribution from an area that extends to infinity in each
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Figure C-1: Cumulative cross wind integrated footprints from three observation levels predicted by LES model
within 5000 m upwind from the measurement point. a) The convective case of L = −32 m and b) the near
neutral case of L = −77 m.
direction from the measurement point. As in practice an infinite domain is not computationally
possible and moreover, it does not make sense in practice because no infinite fetch occurs in
the nature, we selected fixed domain sizes for both stratifications.
In cross wind it was enough to extend the horizontal domain to 1000 m in each direction,
while a distance of 200 m captured all the contribution from down wind in all the modelled
cases. Because negative contributions from areas where descending particles overnumbered their
ascending counterparts were observed in the LES results (see also Steinfeld et al., 2008), the
contribution from the total domain is dependent on the domain up wind extension. The areas
of negative and positive contribution are distributed symmetrically across mean wind direction,
which is partly due to exclusion of the Coriolis force from the simulations (see section C-3.1
for effects of its neglection). Thus, a cross wind integrated footprint shows the importance and
along mean wind location of the areas of negative contribution within the domain (Figure C-1).
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Under the convective case (Figure C-1a) the contribution of negative part of the cross
wind integrated footprint to the total signal within 5000 m upwind is at its highest at the
highest measurement level being 19% of the contribution of positive part which dominates
within 3000 m up wind from the measurement point. The influence of negative part decreases
monotonously towards low measurement heights and practically vanishes at the lowest height of
10 m. However, according to these results we set the up wind domain extension of the L=-32 m
to 3000 m for all measurement heights. Under the nearly neutral case of L=-77 m (Figure C-1b)
there is practically no dominance of negative contributions observed within 5000 m upwind.
As the cross wind integrated cumulative footprints reach a plateau at this distance the upwind
domain extension was set to 5000 m.
In this study we normalise the footprints by total contribution from the whole domain area
of fixed size. Another option of normalising by merely the fraction from positively contribu-
ting areas exclusively would cause bias between the models because of the two fundamentally
different sources of negative contributions, stochastic noise and overall flow pattern which domi-
nates negative contributions of BW and LES models respectively. While stochastic noise could
be reduced by coarse grid, the effect of flow pattern is better revealed by using dense grid. In
both cases the fraction of negative areas would decrease, whereas the flux contribution from
the whole domain does not depend on the grid size and serves thus better as normalisation
parameter. Because the LES model showed most prominent areas of negative contributions to
the signal, the above presented selection of extension of total domain area was consequently
used for footprint normalisation for all models (Table ??).
We used following approach to classify and compare the footprint functions. Firstly, we
determined the peak locations in along wind and cross wind direction. Secondly, to quantify
the similarities in shapes and extensions of footprint patterns, we determined the smallest areas
contributing certain percentages to the LES, BW and FW footprints.
Schmid and Oke (1990) used the term source area of level P (ΩP ) of the respective measure
for analytical two dimensional footprint functions. As in the case of a stochastic model the
footprints are given as probability of each grid within the domain to serve as source for the
measurements, we cannot determine a well defined single area bounded by an isopleth as it is
possible in the case of an analytical function. Instead, for some resolution - measurement height
-combinations, the smallest area contributing certain percentage of the total flux consists of
several separate parts. Moreover, for certain combinations such a smallest area cannot be found
at all as the contribution from an individual grid cell alone is higher than the given limits.
This problem can be avoided by an appropriate grid size - measurement height combination
selection, which was used as the only means to reduce the influence of stochastic noise. In this
work we adopted the notation by Schmid and Oke (1990) regardless of the above mentioned
fundamental difference between the presentation of footprint areas in analytical functions and
stochastic estimators.
To select the suitable grid size - measurement height -combinations we firstly: ruled out
combinations producing obvious outliers in along wind peak position patterns when plotted as
functions of measurement height. This criterium removed outliers from predictions by all the
models and set a lower limit of grid size (∆x) as follows: ∆x > 0.4zm, where zm is measurement
height. Secondly, we determined an upper limit such that the shapes of footprint functions
would not suffer from too drastic areal averaging. This limit was found to set grid size as
follows: ∆x ≤ zm. Together these criteria preserved one or two grid sizes for each measurement
height.
For the selected data we determined the smallest areas contributing 10%, 20%, 50% and
80% to the footprints, that is Ω10, Ω20, Ω50 and Ω80 respectively. Additionally we determined
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Table C-2: Quality categories for footprint comparison
Quality of comparison code 1− Ω∩P/ΩRefP (|ΩP − ΩRefP |)/ΩRefP
high agreement 3 > 70% > 60%
moderate agreement 2 > 50% > 40%
low agreement 1 > 30% > 20%
no agreement 0 < 30% < 20%
the area that is common for both the validated model (BW or FW) and the reference (LES),
that is an intersection of the two ΩP s (Ω
V al
P ∩ ΩRefP ) and we denoted it as Ω∩P .
In order to compare the equality of predicted footprint functions it is possible to determine
the signal predicted by both models that originate from Ω∩P . When both these values are close
or in agreement to the target percentage, the two models agree perfectly for that part. When
one of the models is close to the given upper limit but the other one is smaller, the former one
is completely disclosed by the latter one.
For practical model comparison Ω∩P is of more relevance than equality of the size of the
area of level P by the qualified model (ΩV alP ) and the reference (Ω
Ref
P ). Nevertheless, also
the footprint size has an influence because a too large ΩRefP would fake a good agreement by
enclosing ΩV alP . Therefore a combination of both parameters can only be a good measure for
comparison. Accordingly, we finally present a classification of model agreement to the reference.
The classification is based on both agreement of sizes of the source areas and on the degree of
their overlapping. The size agreement between the examined model and the reference is given
as follows: (|ΩV alP − ΩRefP |)/ΩRefP and the degree of overlapping as follows: 1− Ω∩P/ΩRefP
The final agreement class ranging from 0 to 3 (no agreement to good agreement) is conse-
quently determined according to the decision table shown in Table C-2.
This method of classification was principally adopted from Rebmann et al. (2005) and in the
updated version Go¨ckede et al. (2008) who had developed a schema to combine footprints with
the land use data. They defined levels of the target land use which must be in the footprint area
like 60 or 80 %. Then they checked for how many measurements these levels are fulfilled. Also
the quality check of turbulent fluxes is on the first view an arbitrary combination of different
parameters (Foken and Wichura (1996); Foken et al. (2004)).
C-3 Results and discussion
C-3.1 Comparison between LES model versions with and without Coriolis force
As the Coriolis force (CF) was not considered in the basic LES runs, we estimated its influence
by making an additional run with the CF. In this run the grid resolution was 10 m. The
boundary layer characteristics of the additional run also differed from those of the basic LES
run (see Table C-1).
First we evaluate the influence of lower sub grid scale (SGS) resolution of the runs with CF.
Steinfeld et al. (2008) showed the importance of LES grid size at lowest measurement height
of 10 m: higher resolution produced peaks that were located at further distances and were of
lower intensities than those predicted with lower resolution. When all the measurement heights
are considered, however, the resolutions of 10 and 2.5 m show high agreement of peak position
and intensity, coefficients of determination being r2=0.94 and r2=0.96, for along mean wind flux
footprint peak position and peak intensity respectively. As expected, for total contribution to
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Figure C-2: The sizes of the smallest source areas contributing a) 10%, b) 20%, c) 50% and d) 80% to the flux
footprints, i.e. Ω10, Ω20, Ω50 and Ω80. The model with Coriolis force indicated by circles, the model without
Coriolis force with squares and the common area of both models Ω∩10, Ω
∩
20, Ω
∩
50 and Ω
∩
80 with asterisk. Results
shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria)
the flux and concentration footprints from the whole domain area the models agree perfectly,
because large flow structures are responsible for transport in that size-scale. Thus, we can
conclude that the coarse grid resolution is acceptable in assessing the effect of the inclusion of
the CF.
Next we evaluate the influence of the inclusion of the CF on the footprint predictions. As
under influence of CF the mean wind direction turns clockwise from the surface towards the
top of the ABL, the mean wind direction at each observation height separately was set identical
to that of respective simulations without CF.
Comparison of flux and concentration footprints predicted by both model parameterisati-
ons revealed that, for selected data the flux footprint peak positions alongwind were 10% to
30% closer to the observation point when CF was included. In cross wind, the peak positions
were well centralised implying that the mean wind direction at the observation height most-
ly determines the position of the footprint peak even when CF is included. However, in the
case of concentration footprints the peak positions were slighly biased towards counterclock-
wise positions from the mean wind when CF was included. The discrepancy between flux and
concentration footprints is due to the fact that concentration footprints positively contributed
by particles travelling both upwards and downwards (Eq. C-5). Accordingly, the contributing
particles originate from further distances and experience the turning wind in the ABL for longer
time than those contributing positively to flux footprints.
The Ω10, Ω20, Ω50 and Ω80 of the model with CF are at the lowest observation level up to 3
fold compared to those of the results of the run without it (Figure C-2).
Difference gets smaller towards larger heights and is opposite at the highest levels. At
the lowest level the overlapping area among the two model versions is nearly equal to the
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Figure C-3: Agreement classes for validation of LES parameterisation without Coriolis force against parame-
terisation including Coriolis force in the convective case of L=-32 m. Validations for a) Ω10, b) Ω20, c) Ω50 and
d) Ω80. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria)
case without CF, which implies that the areas predicted by this model are enclosed by its
counterpart taking CF into account. This is largely due to narrower peak because of lower
resolution of version considering CF, as reported in the beginning of this chapter and in more
detail by Steinfeld et al (2008). At higher levels up to 250 m the footprint areas are quite similar
for all effect levels, however, the fractions of footprint areas common to both versions (ΩP s)
get lower, which in turn, is due to both above mentioned discrepancy between peak positions
and the distortion of symmetry across mean wind axis at far distances when CF is taken into
account. Behaviour of concentration footprint areas are very similar to those of flux footprints
(not shown). Moreover, total areas contributing certain fractions to the concentration footprints
are from 3 up to 40 -fold compared to those of respective flux footprints (not shown). These
fractions are very similar among the two LES versions discussed above and in agreement with
earlier works (Schmid, 1994; Rannik et al., 2000) where the fraction was concluded to be an
order of magnitude.
Finally, the overall model agreement classification was applied to this pair of model para-
meterisations using the version with CF as reference (Figure C-3). Ω10 is generally of lowest
agreement while agreement gets better and is either high or moderate for larger effect levels.
The only exception of the general rule is the lowest measurement level where there is practically
no agreement observed, which is obvious because of the reasons discussed above. Since neither
BW nor FW model consider CF in their present flow parameterisations, they are compared to
the LES model version without CF consideration.
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Figure C-4: Along wind peak position of the flux footprint as a function of measurement height for LES
(crosses), backward (circles) and forward (triangles) models (a) in the L=-32 m case and b) in the L=-77 m
case. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
C-3.2 Comparison among LES, BW and FW models
In Figure C-4 are shown the flux footprint peak positions in along wind direction as a function of
measurement height. Each model predicts relatively linear dependence between the two variables
under both stability cases. FW models shows nearly perfect agreement with LES predictions,
while BW model predicts peaks located further upwind. In cross wind the peak positions are
located close to zero as expected (not shown). However, in the L = −32 m case LES results
show slight tendency towards positive values, that is, peak locations right from mean wind axis,
whereas in the L = −77 m case the peak is located slightly left from the axis. This implies not
vanishing cross wind flow of particles, which may be due to a discontinuous release of particles
in puffs instead of a continuous release of particles.
In the concentration footprint case the peak positions increase linearly in alongwind direction
with increasing measurement heights too, ranging from zero up to 2500 meters (not shown).
The cross wind positions showed similar asymmetry in the LES case as the flux footprints,
while BW and FW model predictions were symmetric across mean wind axis.
In Figures C-5 to C-8 are shown the relative fluxes predicted by the validated model (BW
or FW) and the reference (LES) from Ω∩P . At low measurement heights BW model predicted
fluxes close to the target limit and mostly larger than those predicted by LES. This implies that
ΩV alP is largely disclosed by Ω
∩
P , which in turn is an implication of more concentrated BW model
footprint. The fluxes are closer to each other under convective (Figure C-5) than under near
neutral (Figure C-7) stratification. At high measurement levels the fluxes predicted by both
models are very close to each other but they deviate from the target percentage more towards
higher measurement levels. The ratio between predicted fluxes from Ω∩P in the FW model and
LES model comparison (Figures C-6 and C-8) is opposite to comparison between BW and LES.
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Figure C-5: The relative fluxes from LES (crosses) and BW (circles) predictions from a) Ω∩10, b) Ω
∩
20, c) Ω
∩
50
and d) Ω∩80 in the L=-32 m case. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
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Figure C-6: The relative fluxes from LES (crosses) and FW (triangles) predictions from a) Ω∩10, b) Ω
∩
20, c) Ω
∩
50
and d) Ω∩80 in the L=-32 m case. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
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Figure C-7: The relative fluxes from LES (crosses) and BW (circles) predictions from a) Ω∩10, b) Ω
∩
20, c) Ω
∩
50
and d) Ω∩80 in the L=-77 m case. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
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Figure C-8: The relative fluxes from LES (crosses) and FW (triangles) predictions from a) Ω∩10, b) Ω
∩
20, c) Ω
∩
50
and d) Ω∩80 in the L=-77 m case. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
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Figure C-9: Validation of BW model against LES in the convective case of L=-32 m for a) Ω20, b) Ω80 and
in the near neutral case of L=-77 m for c) Ω20, d) Ω80. Validation of FW model against LES in the convective
case of L=-32 m for e) Ω20, f) Ω80 and in the near neutral case of L=-77 m for g) Ω20, h) Ω80. Validation of FW
model against BW in the convective case of L=-32 m for i) Ω20, j) Ω80 and in the near neutral case of L=-77 m
for k) Ω20, l) Ω80. Results shown only for selected grid resolutions (see section C-2.4 for criteria).
Generally the fluxes are of closest agreement when effect levels of 80% are observed.
C-3.3 Quality classification
From Figure C-9 we see how the above discussed features are reflected by the agreement class
qualification scheme. Qualification of BW against LES reveals generally quite good agreement.
At Ω80 (Figure C-9b) agreement is high for most of the intermediate measurement heights
under convective stratification. However, the same stratification also shows the worst results
as agreement of Ω20 at high measurement levels (Figure C-9a) are observed. This behaviour
is expected due to above discussed deviation in peak positions between BW and LES models.
Near neutral case (Figures C-9c, C-9d) is mostly of moderate agreement.
FW model qualifies mostly moderately against LES (Figures C-9e to C-9h). Finally shown
are the FW model predictions qualified against BW (Figures C-9i to C-9l). Here the agreement
turns out to be largely high and especially good under near neutral stratification.
The agreement class qualification of concentration footprints (not shown) revealed mostly
same or better agreement than that of flux footprints. The only cases where the agreement
was reduced from their flux footprint counterparts, were the agreement of FW model against
LES at the lowest measurement level in the L = −32 m and Ω20 case, on the one hand and in
the L = −77 m and Ω80 case on the other being of low agreement in both cases. Nevertheless,
the worst agreement of concentration footprints was found in the L = −32 m and Ω20 case at
measurement heights zm > 200 m in BW against LES qualification. Again the obvious reason
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is the disagreement of peak positions among the two models.
C-4 Conclusions
As routinely used stochastic footprint models lack means of validation (Foken and Leclerc, 2004)
we facilitated LES footprint predictions in 2D to explore the performance of two conventional
models under two atmospheric stratifications over homogeneous surface. We present measures
to quantify the model agreement against a reference model at different effect levels giving the
extension of the area of the most important footprint around its peak position.
In comparison of conventional models against LES according to the agreement classification
scheme that takes into account both extension of predicted footprint area and degree of over-
lapping between the areas, we found out that the two widely used models perform very good
or moderately good for most of the measurement heights. The agreement is generally better
for intermediate measurement heights and for convective case, whereas the two conventional
flux footprint models agree best under near neutral conditions. This is not surprising as good
agreement among the two models under neutral stratification was already reported by Kljun
et al. (2002). Peak positions, that were evaluated additionally, turned out to be very similar at
low measurement heights as influence of convective structures is not pronounced.
In this work we excluded the areas of pronounced negative fluxes from the analysis by re-
stricting the domain within suitable along mean wind distances. However, under neutral and
slightly stable stratifications and over a heterogeneous surface the negative areas may be loca-
ted asymmetrically across mean wind direction, which makes there exclusion more problematic.
For those cases the applicability of the method has to be further considered.
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